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Resumo
O desenvolvimento tecnológico das últimas décadas permitiu um grande avanço dos processos analíticos, tanto quanto 
à variedade como à rapidez na obtenção dos resultados. Instrumentos sofisticados, processos químicos refinados e o uso 
de computadores possibilitaram quantizar elementos e isótopos concentrados nos minerais de acordo com os processos 
magmáticos envolvidos. Em 2010, o primeiro autor deste texto ministrou um curso no Instituto de Geociências da Univer-
sidade de São Paulo sobre os temas mais recentes de interesse petrológico, complementado por programas de cálculo de 
interesse específico. O sucesso do curso levou à ideia de reunir as anotações das aulas ministradas e elaboradas pelo autor 
para colocar tal conteúdo à disposição da comunidade científica. Em vinte tópicos, o texto visa apenas complementar os 
conhecimentos básicos já adquiridos.
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Abstract
The technological development of the last decades allowed great advances in analytical processes, both in variety and speed 
of results. Sophisticated instruments, highly-developed chemical processes and the use of computers have enabled quanti-
zing elements and isotopes that are concentrated in minerals based on the magmatic processes involved. In 2010, the lead 
author of this text taught a course at the Geosciences Institute of the University of Sao Paulo on the most recent subjects 
in petrology, complemented with computer programs for specific applications. The success of that course suggested the 
need to collect his lecture notes in an organized format, so as to make them available to the scientific community. This text, 
organized in twenty separate topics, is designed to complement the basic knowledge in the area of petrology.
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APRESENTAÇÃO 
Nos últimos anos, a petrologia do processo magmático 
se caracterizou por um intenso desenvolvimento acompa-
nhado de um grande aumento na variedade de metodologias 
analíticas e na velocidade das análises. Levando em conta 
alguns dos temas mais recentes de interesse petrológico, sem 
a pretensão de exaurir todos os argumentos, foi ministrado 
um curso entre 05 e 19 de novembro de 2010 no Instituto 
de Geociências da Universidade de São Paulo, no Brasil. 
Em uma época dominada por computadores, considerou-se 
colocar à disposição dos alunos um instrumento útil para 
efetuar os cálculos de interesse específico. Além disso, as 
anotações do curso poderão tornar-se úteis também aos pes-
quisadores, permitindo que eles façam e controlem pessoal-
mente seus cálculos. Pensou-se então em compilá-las em 
uma breve nota, proposta como auxílio simples e rigoroso 
no que diz respeito a alguns aspectos da petrologia ígnea.
CLASSIFICAÇÃO DOS ELEMENTOS EM 
FUNÇÃO DA ABUNDÂNCIA
Na maioria das rochas silicáticas, O, Si, Al, Na, Mg, 
Ca, Fe e (K) constituem os “elementos maiores”, aos quais 
podem ser adicionados C e H, na forma de CO2 e H2O; P, 
Ti e Mn constituem os elementos menores; todos os demais 
são considerados elementos traços. 
A concentração dos elementos maiores e menores é 
geralmente expressa em percentagem de peso dos óxidos, 
já que o oxigênio é o elemento mais abundante (sistema 
oxidado) e que as fases mineralógicas são constituídas, na 
maioria dos casos, por silicatos ou óxidos. 
Definem-se, portanto, como maiores os elementos com 
mais de 1% em peso de óxido, e como menores aqueles 
compreendidos entre 1,0 e 0,1%. As concentrações dos ele-
mentos traços são expressas em partes por milhão (ppm).
Com relação aos elementos maiores e menores, a compo-
sição das rochas é apresentada na sequência: inicialmente os 
tetravalentes (SiO2, TiO2), em seguida os trivalentes(Al2O3, 
Fe2O3), depois os bivalentes (FeO, MnO, CaO), depois os 
monovalentes (Na2O, K2O) e finalmente os anidridos (P2O5, 
CO2) e a água (H2O) ou perda ao fogo (LOI).
Como exemplo, a Tabela 1 contém as concentrações em 
partes por milhão (ppm) dos elementos na litosfera.
Tabela 1. Concentrações dos elementos na litosfera, 
expressas em partes por milhão (ppm). (continua..)
O 464000 Zn 70 Er 2,8
Si 282000 Ce 57 U 2,7
Al 82000 Cu 55 Br 2,5
Fe 56000 Y 33 Sn 2,0
Ca 41000 Nd 25 As 1,8
Na 24000 La 25 Ge 1,5
Mg 23000 Co 25 Mo 1,5
K 21000 Sc 22 W 1,5
Ti 5700 Li 20 Ho 1,5
H 1400 N 20 Eu 1,2
P 1050 Nb 20 Tb 1,1
Mn 950 Ga 15 Lu 0,8
F 625 Pb 12,5 Tm 0,25
Ba 425 B 10 J 0,5
Sr 375 Th  9,6 Tl 0,45
S 260 Sm 7,3 Cd 0,2
C 200 Gd 7,3 Sb 0,2
Zr 165 Pr 6,5 Bi 0,17
V 135 Dy 5,2 In 0,19
Cl 130 Yb 3,0 Hg 0,06
Cr 100 Hf 3,0 Ag 0,10
Rb 90 Cs 3,0 Se 0,05
Ni 75 Be 2,8
CLASSIFICAÇÃO GEOQUÍMICA DOS 
ELEMENTOS
A classificação de Goldschmidt (1923-1938) é uma clas-
sificação geoquímica utilizada para explicar a distribuição 
e formas diversas com que se organizam os elementos quí-
micos na natureza. De acordo com essa definição, os ele-
mentos são agrupados por afinidade geoquímica em litófi-
los, siderófilos, calcófilos e atmófilos.
Elementos litófilos
Os elementos litófilos são constituídos principalmente 
de metais altamente reativos (Figura 1). Nesta categoria 
incluem-se poucos não metais nativos. A maioria dos ele-
mentos litófilos forma íons muito estáveis com configu-
ração eletrônica de gás nobre (às vezes são preenchidas 
orbitais “f” adicionais). A grande afinidade dos elementos 
litófilos com o oxigênio provoca uma forte associação quí-
mica com o silício, formando minerais silícicos de relativa 
baixa densidade que, portanto, afloram na crosta terrestre. 
Os minerais mais solúveis, formados por metais alcalinos, 
tendem a se concentrar na água do mar ou nas regiões 
extremamente áridas, onde cristalizam por evaporação 
da água. Os elementos litófilos que formam compostos 
menos solúveis se concentram nos escudos continentais 
Tabela 1. Continuação.
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Elementos maiores na Terra (> = 1 wt%)
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Figura 1. Tabela periódica dos elementos e suas relativas abundâncias (elementos maiores, menores e 
traços). G: afinidade geoquímica de acordo com Goldshmidt (elementos litófilos, siderófilos, calcófilos e 
atmófilos).
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antigos, onde todos os minerais solúveis sofreram a ação 
de agentes atmosféricos.
Devido a sua grande afinidade com o oxigênio, a 
distribuição dos elementos litófilos é maior na crosta 
terrestre que no sistema solar. Vários metais de transi-
ção, incluídos o cromo, molibdênio, ferro e manganês, 
mostram tanto características litófilas como siderófilas. 
Embora esses metais formem fortes ligações com o oxi-
gênio, nunca apareceram na crosta terrestre em estado 
livre. Admite-se que, muito provavelmente, formas metá-
licas desses elementos existam no núcleo terrestre como 
resíduos do período em que a litosfera não continha oxi-
gênio. De forma análoga aos siderófilos “puros”, a abun-
dância desses elementos sobre a crosta terrestre dimi-
nuiu consideravelmente em relação a sua abundância no 
sistema solar. Em conclusão, a configuração eletrônica 
dos elementos litófilos é tal que seu comportamento se 
assemelha àquele de esferas rígidas e suas ligações são 
principalmente iônicas.
O comportamento geoquímico dos elementos litófilos 
(levando em conta também os elementos traços) é contro-
lado, de forma que podem substituir outros íons nas estru-
turas cristalinas. Essa substituição depende principalmente 
de dois fatores: raio iônico e carga do íon.
Elementos siderófilos
Os elementos siderófilos são representados por metais 
de transição com elevada densidade e tendem a se ligar ao 
ferro metálico, tanto sólido como fundido (Figura 1).
A maioria dos elementos siderófilos não tem pratica-
mente qualquer afinidade com o oxigênio; de fato, os óxidos 
como aqueles de ouro são termodinamicamente instáveis 
em relação aos outros elementos. Esses elementos tendem 
a formar ligações mais fortes com o carbono ou enxofre – 
as quais, mesmo não constituindo elementos calcófilos, são 
fortes como eles. A principal característica dos elementos 
siderófilos consiste na ligação metálica que tendem a esta-
belecer com o ferro nas camadas mais densas do núcleo 
terrestre, onde a pressão pode alcançar valores tão eleva-
dos que propiciam a existência do ferro no estado sólido. 
O manganês e o molibdênio formam ligações fortes com o 
oxigênio, mas em seu estado livre podem se ligar tão facil-
mente ao ferro que não mais se concentrarão nas camadas 
silicáticas como o fazem os elementos litófilos. De qualquer 
forma, foram encontrados minerais de manganês em mui-
tos dos sítios comuns ao alumínio e titânio, demonstrando a 
grande reatividade do manganês relativamente ao oxigênio.
Por estarem tão concentrados no núcleo, os elementos 
siderófilos gozam da fama de raros na crosta terrestre. Por 
isso, muitos deles são historicamente denominados “metais 
preciosos”. O irídio é o elemento mais raro na crosta terres-
tre, sendo sua abundância inferior a uma parte por bilhão 
(1 ppb). Os depósitos minerais de metais preciosos geral-
mente se formam em consequência da erosão das rochas 
ultramáficas.
Elementos calcófilos
Os elementos calcófilos são os metais e não metais mais 
pesados com baixa afinidade com o oxigênio, que preferem 
ligar-se ao enxofre, formando sulfetos altamente insolúveis. 
Sendo esses sulfetos mais densos que os minerais silí-
cicos formados pelos elementos litófilos, os calcófilos se 
separaram abaixo da camada de litófilos durante a forma-
ção da crosta terrestre. Isso causou seu empobrecimento 
na crosta relativamente a sua abundância no sistema solar, 
embora, graças à formação de minerais não metálicos, não 
tenha alcançado os níveis determinados para os elementos 
siderófilos.
Entretanto, como esses elementos formaram hidretos 
voláteis no estágio primordial da Terra, quando a reação 
principal redox referia-se à oxidação ou à redução do hidro-
gênio, os de menor caráter metálico diminuíram drastica-
mente no planeta em comparação com sua abundância rela-
tiva no cosmo. Isso diz respeito particularmente aos calcó-
genos selênio e telúrio que, por essa razão, estão incluídos 
entre os elementos mais raros presentes na crosta terrestre 
(para exemplificar, a abundância do telúrio é aproximada-
mente igual à da platina, ou seja, 5 ppb).
Os elementos calcófilos com maior caráter metálico 
(aqueles dos grupos do cobre, do zinco e do boro) podem se 
mesclar em diferentes graus com o ferro no núcleo terrestre. 
Parece que esses elementos não teriam diminuído na Terra, 
relativamente a sua abundância no sistema solar, devido 
a sua tendência em formar hidretos voláteis. O zinco e o 
gálio são bastante “litófilos” na natureza, no entanto estão 
frequentemente presentes nos silicatos ou nos minerais cor-
relacionados e formam fortes ligações com o oxigênio. O 
gálio, em particular, é extraído da bauxita.
Embora nenhum elemento calcófilo tenha grande abun-
dância na crosta terrestre, os elementos calcófilos consti-
tuem a maioria dos metais de importância comercial. Isso 
porque, enquanto os elementos litófilos exigem certo gasto 
de energia para sua obtenção pelo processo de hidrólise, os 
calcófilos podem ser facilmente extraídos efetuando-se uma 
redução com coque. Além disso, a concentração geoquímica 
dos calcófilos em algumas zonas da Terra, em alguns casos 
extremos, pode representar uma abundância na crosta ter-
restre até 100.000 vezes maior. Esse maior enriquecimento 
ocorre em altiplanos elevados como o tibetano e o boliviano, 
onde grandes quantidades de elementos calcófilos foram 
soerguidas pela colisão de placas tectônicas. A moderna e 
intensa exploração dos minerais como fonte dos elementos 
calcófilos tem praticamente provocado o desaparecimento 
dos elementos mais raros, como o mercúrio.
Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.
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Elementos atmófilos
Os elementos atmófilos são aqueles que se apresentam 
principalmente ou exclusivamente na forma gasosa. Os 
gases nobres não formam compostos estáveis e existem na 
forma de moléculas monoatômicas, enquanto o nitrogênio, 
embora não tenha uma configuração eletrônica estável na 
forma atômica, tende a formar moléculas biatômicas nas 
quais os átomos são tão intensamente unidos por uma liga-
ção tripla que todos os óxidos de nitrogênio são termodi-
namicamente instáveis relativamente aos elementos que 
os originam. Com o desenvolvimento de oxigênio liberado 
na fotossíntese, a amônia criada por reação do nitrogênio 
durante as fases de formação da Terra sofreu oxidação de 
nitrogênio molecular, que constitui mais de 4/5 da atmosfera 
terrestre. O carbono também é classificado como elemento 
atmófilo, devido a sua tendência em formar compostos gaso-
sos caracterizados por ligação muito forte com o oxigênio 
como no caso do monóxido de carbono (CO) e do dióxido 
de carbono (CO2). Este último representa o quarto principal 
constituinte da atmosfera terrestre, enquanto o monóxido 
de carbono é encontrado na natureza nas proximidades de 
zonas vulcânicas e seu tempo de residência na atmosfera é 
de cerca de doze anos.
O hidrogênio que se apresenta em forma de água é clas-
sificado entre os atmófilos, mesmo estando a maior parte da 
água da Terra no estado líquido. Isso porque o hidrogênio 
não forma compostos sólidos na crosta terrestre.
Por serem todos gases ou formarem hidretos voláteis, 
os elementos atmófilos diminuíram muito na Terra em rela-
ção a sua abundância relativa total no sistema solar devido 
à perda na atmosfera durante a formação terrestre. Os gases 
nobres mais pesados, criptônio e xenônio, são os elementos 
estáveis mais raros presentes na Terra.
CLASSIFICAÇÃO E NOMENCLATURA DAS 
ROCHAS MAGMÁTICAS DO PONTO DE VISTA 
PETROQUÍMICO
A classificação das rochas magmáticas do ponto de 
vista petroquímico pode ser considerada tanto de um 
ponto de vista bivariado (diagrama de álcalis totais vs 
sílica – TAS; Le Maitre, 1989; Figura 2) quanto de um 
ponto de vista “multivariado” que leve em conta os ele-
mentos Si, Na, K, Fe, Ti, Ca, Mg e Al (R1-R2 de De La 
Roche et al., 1980).
Classificação TAS
Com base na classificação TAS, na análise normativa 
(veja capítulo sobre a norma CIPW) e na observação petro-
gráfica, podem-se distinguir:
a) Rochas supersaturadas em SiO2 (rochas ácidas com 
SiO2 > 63%) que resultam em quartzo (Qz) normati-
vas e contêm quartzo, feldspatos, micas, piroxênios e 
anfibólios.
b) Rochas subsaturadas em SiO2 (rochas básicas ou máfi-
cas com SiO2 < 52%). Estas resultam em olivina (Ol) 
normativas, não contêm quartzo, mas apresentam felds-
patoides. Rochas com SiO2 < 45% são classificadas como 
ultrabásicas ou ultramáficas e contêm essencialmente 
minerais máficos como olivina, piroxênios, anfibólios, 
flogopita e óxidos.
c) Rochas saturadas (rochas intermediárias, 53 < SiO2 < 
63%). Estas não contêm quartzo normativo, nem modal, 
mas podem conter feldspatos (feldspatoides), além de 
piroxênios, anfibólios e micas.
Entretanto, em muitos casos é conveniente utilizar dia-
gramas suplementares para evidenciar características par-
ticulares. Por exemplo, as séries subalcalinas podem ser 
subdivididas ainda em rochas de baixo, médio e alto teor 
de potássio (Figura 3).
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Figura 2. Diagrama de álcalis totais vs sílica (TAS de Le 
Maitre, 1989; Le Bas et al., 1986). A linha preta separa as 
séries subalcalinas (em baixo) das séries alcalinas (no alto). 
A nomenclatura das rochas vulcânicas (entre parênteses 
os correspondentes intrusivos) segue a numeração no 
diagrama: 1, picrobasalto (ultramafita); 2, basalto (gabro); 
3, andesito basáltico (diorito); 4, andesito (Qz-diorito); 5, 
dacito (granodiorito); 6, riolito (granito); 7, traquibasalto 
(monzogabro); 8, traquiandesito basáltico (monzodiorito); 
9, traquiandesito (monzonito); 10, traquito se quartzo 
< 20% (Qz-monzonito), traquidacito se quartzo > 20% 
(sienito); 11, tephrito se olivina < 10%, basanito se olivina > 
10% (gabro foídico); 12, fonotephrito (monzodiorito foídico, 
monzogabro foídico); 13, tephrifonolito (monzosienito 
foídico); 14, fonolito (sienito foídico); 15, foidito (foidolito).
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Figura 3. Subdivisão no campo subalcalino da Figura 2 dos 
basaltos (com SiO2 > 48%), andesitos basálticos, andesitos, 
dacitos e riolitos nos tipos de baixo-K, médio-K e alto-K. 
Note que alto-K, neste caso, não é sinônimo de potássico.
As rochas que se projetam nos campos 7, 8 e 9 do dia-
grama TAS (Figura 2) podem ser ulteriormente subdividi-
das, como ilustrado na Tabela 2.
No que diz respeito às rochas alcalinas, é oportuno dis-
criminar as séries sódicas das potássicas, comparando as 
concentrações de Na2O e K2O (Figura 4).
Tabela 2. Nomenclatura relativa à subdivisão dos campos 7, 





























Figura 4. Subdivisão das rochas alcalinas mediante 
comparação entre Na2O e K2O em sódicas, transicionais, 
potássicas e fortemente potássicas.
As rochas peralcalinas tipo traquitos e riolitos são aquelas 
que apresentam razões molares entre álcalis e alumina maiores 
que a unidade de acordo com o método de Macdonald (1974), 
ou seja, (Na2O + K2O) / Al2O3 > 1 (índice de agpaicidade, ou 
“índice agpaítico” – “agpaitic index”, AI). No caso delas, pode-
se utilizar o diagrama da Figura 5, que permite discriminar as 
rochas comendíticas das panteleríticas em função do conteúdo 
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Figura 5. Diagrama de classificação das rochas peralcalinas 
Macdonald (1974). Note que o ferro total se calcula na forma: 
FeOtotal = FeO + 0,9 × Fe2O3. 
Tabela I. Nomenclatura de rochas particulares definidas 
para conteúdo de sílica, álcalis, MgO e TiO2. 
% SiO2 Na2O+K2O MgO TiO2
Picrito 35-53 1 - 2 > 18 -
Meimekito 35-53 0 – 1 > 18 > 1
Komateito 35-53 0 – 1 > 18 < 1
Boninito 53-65 0 - >2 >  8 < 0,5
Classificação R1-R2 (ou de De La Roche)
Esta classificação das rochas magmáticas se baseia 
nas proporções dos cátions que expressam a composi-
ção da rocha. As vantagens que residem em tal sistema 
se traduzem em: a) utilizar todos os elementos maiores 
presentes; b) ser um esquema geral que pode representar 
todos os tipos de rochas; c) as composições químicas dos 
minerais poderem ser reproduzidas no diagrama e, por-
tanto, ser possível comparar a “classificação modal” com 
a composição química. 
Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.





















































































Riolito alcalino ( )granito alcalino
Figura 6. Diagrama de classificação de acordo com 
De La Roche (1980). R1 e R2 (em átomos x 1000) são 
respectivamente: R1 = 4 Si – 11 × (Na + K) − 2 × (Fe + Ti) e 
R2 = 6Ca + 2Mg + Al.
É requerido o cálculo de R1 e R2 (veja legenda da 
Figura 6) e, uma vez que as análises químicas das rochas 
são expressas em óxidos %, há a demanda da transformação 
dos óxidos em elementos. O resultado deve ser multiplicado 
por 1.000, como é previsto pelo esquema de classificação. 
Apresenta-se em seguida um simples programa adaptável a 
um microcomputador para o cálculo de R1 e R2 (Tabela II):
Tabela II. Simples programa adaptável a um 
microcomputador para o cálculo de R1 e R2. (continua...)
10 INPUT “SiO2 = “A
20 INPUT “TiO2 = “ B
30 INPUT “Al2O3 = “ C
40 INPUT Fe2O3 = “ C
50 INPUT “FeO =”  E
60 INPUT “MgO = “ F
70 INPUT “CaO = “ G
80 INPUT “Na2O = “ G















A título de exemplo, considere uma rocha com a seguinte 
composição (Baker, 1982) expressa em % do peso de óxidos:
SiO2 = 50,03; TiO2 = 0,84; Al2O3 = 15,71; Fe2O3 = 2,92; 
FeO = 8,83; MnO = 0,27; MgO = 7,73; CaO = 11,95; Na2O 
= 1,47; K2O = 0,24; P2O5 = 0,09.
Com esses dados, calculam-se R1 = 2.412 e R2 = 1.970. 
Portanto, a rocha corresponde a um toleíto (ou gabro), com 
base no diagrama de classificação. Note que Mn e P não são 
levados em conta no cálculo.
NORMAS CIPW E CÁLCULO RELATIVO
Trata-se de um sistema convencional de representação 
das análises químicas das rochas magmáticas na forma de 
associações de minerais de referência e, portanto, com com-
posição química ideal e invariável. Tal sistema leva o nome 
das iniciais dos quatro petrógrafos norte-americanos que o 
idealizaram e propuseram: C. W. Cross, J. P. Iddings, L. V. 
Pirsson e H. S. Washington. A norma CIPW é independente 
da composição modal da rocha e os constituintes mineraló-
gicos normativos são expressos em peso percentual. O pro-
cedimento de cálculo é fixado rigorosamente, segundo linhas 
gerais que podem ser encontradas em Johannsen (1939) e 
que serão expostas novamente neste material. Programas 
para os cálculos normativos podem ser encontrados por 
meio do Google, por exemplo, digitando CIPW NORMS 
(EXCEL Spreadsheet) - Faculty Web Directory.
No cálculo normativo são utilizados apenas os óxidos 
de onze elementos, para os quais os pesos moleculares (por 
“grama”) são os seguintes: 
SiO2 = 60,0843; TiO2 = 79,8988; Al2O3 = 101,9613; 
Fe2O3 = 159,6922; FeO = 71,8464; MnO = 70,9374; 
MgO = 40,3044; CaO = 56,0794; Na2O = 61,9789; K2O 
= 94,196; P2O5 = 141,9445
Os compostos usados para o cálculo da norma CIPW se 
encontram na Tabela 3.
Como as análises químicas das rochas (efetuadas com o 
método de fluorescência de raios X) geralmente são expres-
sas sem especificação do ferro como bivalente ou trivalente, 
o primeiro problema que surge é aquele do estado de oxi-
dação do sistema que possa resolver a partição do ferro.
Tabela II. Continuação.
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Le Maitre (1976) propôs que, para cada partição que deva 
ser realizada entre FeO e Fe2O3, caso tenha sido determi-
nado somente o ferro total, deve-se levar em conta a razão 
de oxidação [(Ox = FeO / (FeO + Fe2O3)] da rocha. Ox 
pode ser calculado por duas equações de regressão linear 
(Le Maitre, 1976) válidas para as rochas vulcânicas e plu-
tônicas, respectivamente:
 Ox = 0,93 – 0,0042 SiO2 – 0,022(Na2O+K2O) para as 
rochas vulcânicas (12.962 análises) (1)
 Ox = 0,88 – 0,0016 SiO2 – 0,027(Na2O+K2O) para as 
rochas plutônicas (9.604 análises) (2)
O cálculo de FeO e Fe2O3 requer a resolução de um sis-
tema de duas equações com duas incógnitas, sendo FeO = 
0,9 × Fe2O3 e Fe2O3 = FeO × 1,111:
FeOtotal = FeO + Fe2O3 × 0.9
Ox = FeO / (FeO + Fe2O3),
onde:
FeO = FeOtotal / [1 + 0.9 × (1 – Ox) / Ox], e
Fe2O3 = (FeOtotal – FeO) × 1,111
Exemplo:
Dada uma rocha vulcânica com SiO2 = 53,63%, 
(Na2O+K2O) = 15,63% e FeOtotal = 3,84%, obtém-se:
Ox = 0,36, FeO = 1,48% e Fe2O3 = 2,62%.
Tabela 3. Compostos minerais usados no cálculo da norma 
CIPW, relativas simbologia e pesos moleculares. (continua...)
Mineral Sigla Fórmula Peso Molecular
Grupo Siálico
Quartzo Qz SiO2 60,09
Coríndon Crn Al2O3 101,96
Zircão Zrn ZrO2 SiO2 183,30
Ortoclásio Or K2OAl2O3 6SiO2 556,64
Albita Ab Na2OAl2O3 6SiO2 524,42
Anortita An CaO Al2O3 2SiO2 278,20
Leucita Lct K2OAl2O3 4SiO2 436,38
Nefelina Ne Na2OAl2O3 2SiO2 284,10
Kaliofilita Kp K2OAl2O3 2SiO2 316,32
Halita Hl NaCl 58,44










































Magnetita Mag FeOFe2O3 231,54
Cromita Chr FeOCr2O3 223,84
Ilmenita Ilm FeOTiO2 151,75
Hematita Hem Fe2O3 159,69
Titanita Ttn CaOTiO2SiO2 196,06
Perovskita Prv CaOTiO2 135,98
Rutilo Rt TiO2 79,90
Apatita Ap 3(3CaOP2O5)CaF2 1008,63
Fluorita Fl CaF2 78,08
Pirita Py FeS2 119,98
Calcita Cal CaOCO2 100,09
Note que a partilha entre FeO e Fe2O3 prova-se útil mesmo 
que seja necessário calcular o “número de magnésio” (Mg#) 
de uma rocha, que está relacionado à tipologia evolutiva 
(quanto mais elevado o Mg#, teoricamente variável entre 
0 e 1, tanto mais primitiva será a rocha). Este parâmetro é 
definido pela razão molar: Mg# = MgO / (MgO + FeO), ou 
pela razão atômica Mg / (Mg + Fe2+).
Exemplo:
Para uma rocha vulcânica com SiO2 = 49,71%, 
(Na2O+K2O) = 6,26%, FeOtotal = 6,42% e MgO = 6,49 (tra-
quibasalto de Civetta et al., 1979), obtém-se: Ox = 0,583, 
FeO = 3,91, Mg# = 0,75.
Finalmente, do ponto de vista da partição da molécula 
albítica entre Or e An normativos, de modo a “formar” felds-
pato alcalino e plagioclásio, podem-se utilizar as expressões 
vistas na seção “The feldspar problem”, de Le Maitre (1976):
 Feldspato alcalino = Or × T
 Plagioclásio = An × T, sendo  
T = (Or + Ab + An) / (Or + An)
Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.
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Procedimento para o cálculo normativo
1. As percentagens dos óxidos das análises químicas são 
transformadas em proporções moleculares (pela divisão 
de cada % de óxido pelo respectivo peso molecular).
2. MnO (e eventualmente NiO) é adicionado ao FeO; BaO 
e SrO são adicionados ao CaO.
3. Cria-se apatita (Ap) associando ao P2O5 disponível 
uma quantidade de CaO equivalente a 3,33 P2O5, ou 
0,33 F e 3,00 P2O5 se o flúor estiver presente na aná-
lise. Se Cl2 e SO3 estiverem presentes, cria-se, usando 
as quantidades apropriadas de Na2O, halita (Hl) e the-
nardita (Thn), respectivamente. Se o S estiver pre-
sente, forma-se pirita (Py) com a utilização de uma 
quantidade de FeO equivalente a 0,5 S. Um eventual 
excesso de F se associa a uma quantidade de CaO 
equivalente a 0,5 F, formando fluorita (Fl). Cr2O3 se 
une a uma mesma quantidade de FeO, formando cro-
mita (Chr). CaO e CO2 se associam para formar calcita 
(Cal), mineral considerado fêmico quando primário. Já 
o ZrO2 se associa a uma mesma quantidade de sílica 
para constituir o zircão (Zrn). Caso a rocha contenha 
minerais do grupo da cancrinita, Na2O e CO2 se asso-
ciam para formar carbonato de sódio (Nc), conside-
rado um mineral do grupo dos siálicos.
4. Quantidades iguais de FeO e TiO2 se associam para for-
mar ilmenita (Ilm). Se houver excesso de TiO2, forma-
se a titanita (Ttn), mas somente depois da formação de 
anortita. Se permanecer um excesso de TiO2, forma-se 
o rutilo (Rt).
5. Quantidades iguais de K2O e Al2O3 se associam, formando 
provisoriamente o ortoclásio (Or) e uma quantidade de SiO2 
igual a 6 vezes o K2O disponível. Se existir um excesso 
de K2O, calcula-se o metassilicato de potássio (Ks).
6. A sobra de alumínio após a formação de Or é utili-
zada para a formação de albita (Ab), na qual SiO2 é 
somada na proporção de 6 vezes o óxido com menor 
número de moles. Se Al2O3 exceder a soma Na2O + 
K2O, forma-se anortita (An) associando-se a mesma 
quantidade de CaO ao dobro de SiO2. Se Al2O3 exce-
der o CaO, calcula-se o coríndon (Crn); se o CaO 
estiver em excesso, ele será mantido para os fêmicos. 
Se Na2O resultar em excesso relativamente ao Al2O3, 
forma-se acmita (Acm) utilizando-se quantidade igual 
de Fe2O3 e 4 SiO2, ou eventualmente silicato de sódio 
(ns). Nesse caso a rocha não apresenta An normativo 
(rocha peralcalina).
7. Fe2O3 se associa a uma mesma quantidade de FeO para 
formar magnetita (Mag); se o ferro trivalente estiver em 
excesso, calcula-se como hematita (Hem).
8. O CaO ainda disponível (“z” na equação abaixo) junta-se 
à mesma quantidade de MgO + FeO para formar o diop-
sídio (Di). Nesse caso será utilizado o FeO disponível 
após os afastamentos precedentes e será necessário satis-
fazer à equação:
 x + y = z,
 com x e y correspondendo a MgO e FeO, respectiva-
mente. Será utilizada uma quantidade de SiO2 igual ao 
dobro do CaO disponível.
9. Se o CaO ainda estiver em excesso, forma-se a wollas-
tonita (Wo) utilizando-se uma mesma quantidade de 
SiO2. Se MgO e FeO estiverem em excesso, forma-se 
hiperstênio (Hyp) utilizando-se uma quantidade de SiO2 
= MgO + FeO.
Balanço da sílica
1. Após atribuição da quantidade apropriada de SiO2 aos 
silicatos formados, compara-se o número de moles uti-
lizados com aqueles efetivamente presentes na rocha.
2. Se ocorrer excesso de SiO2, este será calculado como 
quartzo (Qz).
3. Se existir uma deficiência de SiO2, inicia-se uma opera-
ção de dessilicatização recuperando a sílica dos minerais 
subsaturados formados anteriormente, na ordem abaixo 
relatada. 
4. Se a deficiência de SiO2 observada for < 1/2 Hyp, a oli-
vina e o hiperstênio estão presentes simultaneamente. 
Para S = quantidade de SiO2 disponível, M = MgO + 
FeO, x = hiperstênio e y = olivina, teremos:
 x + y = S
 x + 2y = M
 Nesta operação deve ser respeitada a razão MgO / FeO 
da rocha.
5. Se a deficiência de SiO2 (S) > 1/2 Hyp, todo o hiperstê-
nio é transformado em olivina. Se a deficiência de sílica 
permanecer, a titanita (Ttn) se transforma em perovskita 
(Prv) e subsequentemente se inicia a dessilicatização dos 
feldspatos.
6. Se, no entanto, a deficiência de sílica (S) < 6 Ab (albita), 
forma-se nefelina (y) e albita (x) de acordo com o seguinte 
sistema, para o qual S é a sílica disponível e N é a quan-
tidade de Na2O disponível:
 6x + 2y = S
 x + y = N,
 a partir do qual
 x = (S – 2N) / 4
 y = (S – 6x) / 2,
 sendo x e y os moles de Na2O que competem para a 
albita e nefelina, respectivamente.
7. Se S < 4 ab, toda a albita se transforma em nefelina 
(Ne) e em seguida ocorre a dessilicatização do felds-
pato potássico, do ortoclásio (x) e da leucita (y), sendo 
K a quantidade de K2O disponível, considerando o 
sistema:
6x + 4y = S
Petrologia magmática
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Figura 7. Classificação e nomenclatura de rochas ultramáficas com base nas proporções de olivina (Ol), ortopiroxênio (Opx), 
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Figura 8. Classificação das rochas gabroides que contém hornblenda (Hbl) e Orto + clinopiroxênio (Px).
x + y = K,
a partir do qual
x = (S – 4K) / 2
y = (S – 6x) / 4,
 sendo x e y os moles de K2O que competem para o orto-
clásio e para a leucita, respectivamente.
8. Se permanecer a deficiência de sílica mesmo após as 
operações precedentes, dessilicatiza-se a wollastonita 
e, eventualmente, o diopsídio (Di = Wo + En + Fs), 
formando a partir da Wo o ortossilicato de cálcio (cs) 
e a partir da En e Fs, a olivina. No caso mais comum, 
em que além da Wo destrói-se também uma parte do 
di, sendo x = diopsídio, y = olivina, z = ortosilicato de 
cálcio, M = MgO + FeO, C = CaO, e, geralmente, S = 
sílica disponível, a decomposição requer a resolução do 
seguinte sistema de três equações e três incógnitas:
2x + y / 2 + z / 2 = S
x + y = M
Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.





























Figura 9. Diagrama P-T representando o zoneamento do manto superior. Pl, plagioclásio, Sp, espinélio, Gr, granada (Wyllie, 1981).
 x + z = C,
 a partir do qual pode-se obter: z = 2C – S.
 Se, no entanto, a Wo for suficiente para neutralizar a 
deficiência de sílica, somente o Cs será produzido a 
partir da Wo, que pode permanecer em parte na norma, 
enquanto o Di permanece invariado.
9. Raramente a subsaturação de sílica pode ser ainda 
maior que nas operações ilustradas precedentemente. 
Neste caso, após a transformação total do diopsídio em 
Cs e Ol, forma-se kaliofilita (Kp) a partir da leucita. 
Usando K = K2O disponível, S = “déficit” em SiO2, x 
= leucita e y = kaliofilita, a partir das equações: 4x + 
2y = S  e  x + y = K, obtém-se x = (S – 2K) / 2 e y = 
(4K – S) / 2.
10. Uma vez calculadas as componentes normativas, pro-
cede-se ao cálculo das percentagens em peso, multipli-
cando o número de moles obtido pelos pesos molecu-
lares dos vários minerais virtuais.
No Apêndice (Tabela AI) são propostos dois exercícios 
completos sobre os cálculos normativos descritos.
CLASSIFICAÇÃO DAS ROCHAS ULTRAMÁFICAS
As rochas plutônicas ultramáficas são classificadas com 
base em seu conteúdo de minerais máficos, isto é, olivina, 
ortopiroxênio, clinopiroxênio, hornblenda (biotita, flogo-
pita) e subordinados, isto é, granada, espinélio, plagioclásio.
A essas, podem-se adicionar também as rochas gabroi-
des – com plagioclásio + ortopiroxênio + clinopiroxênio 
+ olivina + hornblenda (+ biotita + granada + espinélio) ≥ 
95% e opacos ≤ 5%.
Os relativos diagramas de classificação são apresenta-
dos nas Figuras 7 e 8.
Notas de petrologia do manto
Posto que a composição mineralógica média do manto 
superior é de 60% de Ol, 35% de Opx, 5% de Cpx, mais 
uma fase aluminífera, é evidente que tal composição cor-
responde ao campo dos lherzolitos (Figura 7). 
A fase aluminífera presente é condicionada pela pres-
são (profundidade) a que foi submetido o peridotito. 
Consequentemente, os peridotitos se subdividem em peri-
dotitos a plagioclásio (profundidade < 30 km), peridotitos 
a espinélio (profundidade entre 30 e 80 km) e peridotitos a 
granada (profundidade entre 80 e 400 km; Figura 9).
Como exemplo, na Tabela 4 encontram-se as composi-
ções de um lherzolito a espinélio e das fases coexistentes, 
além do resultado do balanço de massa (para o último, veja 
programa anexo no Apêndice III). Na Tabela 5 encontram-se 
as estimativas da composição “primitiva” do manto supe-
rior e as composições dos peridotitos do manto utilizadas 
nos experimentos.
Destaca-se que os peridotitos naturais ou apresentam com-
posições semelhantes à estimativa da composição primitiva 
e são definidos peridotitos férteis, ou apresentam compo-
sições empobrecidas em elementos fundíveis (CaO, Al2O3, 
TiO2, Na2O) e enriquecidas em MgO (NiO, Cr2O3) e são defi-
nidos peridotitos empobrecidos, refratários ou residuais.
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Tabela 4. Composição de um xenólito do manto (WR), das fases presentes (analises por microssonda; De Marchi et al., 1989) 
e relativo balanço de massa, que classificou a rocha como lherzolito a espinélio.
Amostra:3091 Rocha total Olivina Ortopiroxênio Clinopiroxênio Espinélio Balanço de massa
Peso (%)
SiO2 44,68 41,23 56,86 53,25 0,06 SR
2 = 0,098
TiO2 0,05 - 0,07 0,29 - %
Al2O3 2,56 - 3,33 5,61 56,53 Olivina = 63,83
Cr2O3 0,55 - 0,24 - 12,38 Ortopir. = 23,38
FeOTotal 7,88 9,30 5,80 2,43 10,63 Clinopir. = 10,41
MnO 0,12 0,15 0,13 0,10 0,11 Espinélio = 2,38
MgO 41,37 49,94 33,77 15,40 20,70 Soma = 100,00
CaO 2,27 0,03 0,49 21,13 -
Na2O 0,10 - 0,05 1,52 - mg#olivina = =.90
K2O 0,09 - - 0,83 -
P2O5 0,01 - - - -
Soma 99,13 100,05 100,74 100,58 100,41
Tabela 5. A: Estimativa da composição média do manto primitivo; 1, Hutchinson (1976), 2, Jagoutz et al., 1979, 3, Palme e 
Nickel (1985). B: composições utilizadas nos experimentos; HK66, Kushiro et al. (1966), Green e Ringwood (1967); Pirólito 
Médio (Ringwood, 1979). Lembra-se que o pirólito é um peridotito fértil artificial formado de 75% de dunito, misturado com 
25% de um basalto toleítico.
A 1 2 3 B HK66 Pirolito III Pirolito Médio
Peso (%)
SiO2 45,00 45,10 46,20 48,02 45,20 45,00
TiO2 0,09 0,22- 0,23 0,22 0,71 0,20
Al2O3 3,50 3,97 4,75 4,88 3,54 3,30
FeOTotal 8,00 7,82 7,70 9,88 8,47 8,00
MnO 0,11 0,14 0,13 0,14 0,14 0,15
MgO 39,00 38,30 35,50 32,35 37,48 38,10
CaO 3,25 3,50 4,36 2,97 3,08 3,10
Na2O 0,28 0,33- 0,040 0,66 0,57 0,40
K2O - 0,03            - 0,07 0,13 0,03
Líquidos primários são magmas produzidos por fusão 
parcial do material do manto, em equilíbrio químico com o 
material-fonte no momento de sua formação, sem processos 
de diferenciação que possam ter modificado a composição 
originária.  Sendo que as rochas peridotíticas constituem as 
fontes dos líquidos primários, sua identificação se baseia 
essencialmente na distribuição Fe / Mg (ou Ni / Mg) entre 
a olivina e o líquido.
Sendo Mg#magma = Mg / (Mg + Fe
++)
e o coeficiente de distribuição (KD) entre a olivina e o magma
KD olivina-magma = (Fe
2+ / Mg)ol / (Fe2+ / Mg)magma ≈ 0,33
independente de pressão (P) e (T),
tem-se:
Mg#magma = Mg#olivina × KD / (1 + KD × Mg#olivina – Mg#olivina).
Analogamente, o Mg# da olivina em equilíbrio com o 
magma é calculado pela expressão:
Mg#olivina = Mg#magma / (KD – KD × Mg#magma + Mg#magma)
Por exemplo, sendo o Mg# da olivina = 0,90 (Tabela 4), 
o Mg# do magma de equilíbrio será = 0,75.
O conteúdo em forsterita (Fo% igual a mMg# × 100) 
da olivina do resíduo de fusão (peridotito residual) é igual 
ao conteúdo em Fo% de olivina do liquidus do magma 
Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.


































Figura 11. A: Projeção do vértice diopsídio (Di) do sistema CMAS com a representação dos primeiros líquidos (Davis e 
Schairer, 1965; Presnall et al., 1979) sob várias pressões. B: Idem, porém projetado do vértice An. C: Efeito da pressão na 
composição dos primeiros líquidos (Kushiro, 1972): o efeito da pressão desloca o eutético ternário (mínimo de fusão) do 
campo dos basaltos toleíticos supersaturados (1 atm.) para o campo dos basaltos alcalinos muito subsaturados (3 GPa).
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Figura 10. Diagrama MgO vs FeO (moles catiônicos %) que exibem os campos composicionais (para KD variando de 0,27 
a 0,33) dos magmas em equilíbrio com Fo da olivina de 94 a 70%. Magmas primários em equilíbrio: komatiitos com olivina 
Fo 94%; picritos com olivina de Fo 94 a Fo 90%; basaltos com olivina Fo 90%. Magmas secundários com olivina Fo ≤ 80%. 
produzido no processo de fusão. Lembrando que a olivina 
do manto tem uma composição variável entre Fo90 (manto 
“primitivo”) e Fo94 (manto residual empobrecido), a oli-
vina dos liquidus das fusões primárias variará dentro do 
mesmo intervalo de composição. Portanto, um magma pri-
mário de origem mantélica deve estar em equilíbrio com 
a olivina, sendo seu conteúdo em Fo³ 90% (Figura 10). 
Por outro lado, os líquidos primários em equilíbrio com 
o manto não devem ter mg# menor que 0,70 (0,70 < Mg# 
< 0,86), e magmas com Mg# < 0,70 são necessariamente 
diferenciados, isto é, derivados de magmas primários por 
processos de diferenciação magmática (por exemplo, cris-
talização fracionada).
As provas experimentais de fusão peridotítica (como 
em Davis and Schairer, 1965; Kushiro, 1972; Presnal et al., 
1979) no sistema CMAS (tetraedro Fo-Di-Qz-An) indicam 
os resultados do primeiro líquido obtido a várias pressões 
(Figura 11):
(1) a 1 atm, supersaturado em sílica, e Qz normativo (se 
projeta no campo En-An-Qz, Figura 11);
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(2) a 9 kbar, saturado em sílica (Hyp normativo e se projeta 
sobre a linha de saturação En-An);
(3) a pressões superiores, subsaturado em sílica (Ol 
normativo).
Nos processos de fusão do manto, podem-se verificar 
duas situações:
A) fusão em equilíbrio, na qual o líquido produzido 
permanece no sistema com uma composição progressiva-
mente variável da composição eutética ternária, Fo-En-Di, 
para a composição do sistema-fonte inicial;
B) fusão fracionada, na qual o líquido produzido é 
continuamente retirado do sistema. Neste caso são produ-
zidos magmas diferentes: 1) um magma de composição 
eutética ternária Fo-En-Di, 2) um magma de composição 
eutética binária Fo-En, 3) um magma de composição Fo 
(Figura 12).
Um manto quimicamente homogêneo pode originar 
uma variedade de tipos de basaltos. Os resultados dos tes-
tes experimentais indicam que por meio da fusão parcial 
de composições peridotíticas “férteis”, representativas do 
manto superior, na ausência de fases fluidas (“condições 
Fig. 12


































Figura 12. Sistema CMAS: variação da composição dos líquidos com o aumento do grau de fusão.
A: Fusão em equilíbrio: (1) antes se forma um magma de composição P; (2) a 30% de fusão, todo o Di foi fundido e o 
sólido se deslocou de M a R; (3) prossegue a fusão de Fo-En, e a composição do magma varia de P a A, quando toda En 
estiver fundida; o sólido se desloca de R a Fo Fse no intervalo de 10 a 30% de fusão parcial, onde os quartzo-toleítos se 
formam a pressões mais baixas. Aumentando a pressão e o grau de fusão, obtém-se magmas picríticos e komatiíticos; 
aqui não são obtidos magmas alcalinos, nem a pressões altas e a baixos graus de fusão. As linhas tracejadas representam 
a porcentagem de magma produzido; as linhas pontilhadas representam o conteúdo % de olivina normativa no magma. 
Opx out e Cpx out representam o grau de fusão para o qual essas fases são completamente consumidas (Jaques e Green, 
1980).
B: Resultados das experiências de fusão parcial em lherzolito fértil: a mesma simbologia da figura precedente. A área 
mais escura representa as condições requeridas para a geração de magmas basálticos alcalinos. O campo de formação 
dos magmas toleíticos se expande a pressões mais elevadas, em relação aos dados referentes ao manto empobrecido; o 
campo de formação dos magmas alcalinos se expande para baixos graus de fusão parcial e a pressões elevadas (> 1 GPa); 
ao aumentar a pressão e o grau de fusão formam-se magmas picríticos e komatiíticos.
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Fig. 13








































































Figura 13. A: Resultados das experiências de fusão parcial em lherzolito empobrecido: os toleítos formam-se no intervalo de 
10 a 30% de fusão parcial, onde os quartzo-toleítos se formam a pressões mais baixas. Aumentando a pressão e o grau de 
fusão, obtêm-se magmas picríticos e komatiíticos; aqui não são obtidos magmas alcalinos, nem a pressões altas e a baixos 
graus de fusão. As linhas tracejadas representam a porcentagem de magma produzido; as linhas pontilhadas representam 
o conteúdo % de olivina normativa no magma. Opx out e Cpx out representam o grau de fusão para o qual essas fases são 
completamente consumidas (Jaques e Green, 1980).
B: Resultados das experiências de fusão parcial em lherzolito fértil: a mesma simbologia da figura precedente. A área mais 
escura representa condições requeridas para a geração de magmas basálticos alcalinos. O campo de formação dos magmas 
toleíticos se expande a pressões mais elevadas em relação aos dados referentes ao manto empobrecido; o campo de 
formação dos magmas alcalinos se expande para baixos graus de fusão parcial e a pressões elevadas (> 1 GPa); ao aumentar 
a pressão e o grau de fusão, formam-se magmas picríticos e komatiíticos.
secas”), podem ser produzidos, em diferentes condições 
de pressão e temperatura e com diferentes graus de fusão 
(Figura 13):
1) Magmas primários basálticos toleíticos (desde quartzo 
até olivina-hiperstênio normativos);
2) Magmas primários basálticos alcalinos (olivina-nefelina 
normativos);
3) Magmas primários picríticos e komatiíticos (fortemente 
olivina normativos);
4) Magmas primários picríticos alcalinos (fortemente oli-
vina-nefelina normativos);
5) Magmas primários picríticos toleíticos (fortemente oli-
vina-hiperstênio normativos).
Composição dos líquidos experimentais nos 
sistemas peridotíticos + vapor (H2O, CO2 ou 
H2O+CO2, em excesso ou em falta)
Os sistemas estão esquematicamente ilustrados na 
Figura 14.
No sistema do peridotito com H2O em excesso (Figura 
14A), os primeiros líquidos se formam a temperaturas 
inferiores às do sistema “seco” (Figura 13). Os campos de 
formação dos magmas toleíticos, desde supersaturados até 
subsaturados em sílica, se expandem na direção das altas 
pressões; adicionalmente, ao longo do solidus e a baixas 
pressões, podem-se obter líquidos muito supersaturados 
em sílica, do tipo andesítico.
No sistema peridotito com CO2 em excesso (Figura 
14B), os primeiros líquidos se formam a temperaturas 
levemente inferiores às do sistema “seco” (Figura 13), 
e na direção de pressões menores há uma expansão dos 
campos de formação dos magmas subsaturados em sílica. 
Conforme aumenta a pressão, os magmas alcalinos sub-
saturados se estabilizam: a pressões “médio-baixas”, são 
Ne-Ol normativos; a pressões mais elevadas (> 15 kbar) 
obtêm-se magmas fortemente subsaturados em sílica, com 
melilita modal e larnita normativa; finalmente, a altas 
pressões, ao longo do solidus aparecem magmas muito 
enriquecidos em CO2, do tipo carbonatítico.  
Petrologia magmática
- 21 -Geol. USP, Sér. didát., São Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015
Os dados experimentais demonstram que podem-se pro-
duzir por fusão parcial de composições peridotíticas férteis, 
representativas do manto superior, na presença de vapor (ou 
H2O, ou CO2, ou H2O + CO2), em condições normais ou na 
presença de metassomatismo sódico ou potássico, em dife-
rentes condições de pressão e temperatura e graus de fusão:
(a) magmas primários do tipo andesítico (Qz normativos);
(b) magmas primários alcalino-basálticos (Ol-Ne normativos);
(c) magmas primários fortemente subsaturados em sílica 
e alcalinos (melilita e larnita normativa, basanitos e 
nefelinitos);
(d) magmas primários muito subsaturados em sílica e potás-
sicos (magmas potássicos e ultra potássicos, leucititos);
(e) magmas primários kimberlíticos;
(f) magmas primários carbonatíticos.
Adicionalmente, experimentos recentes sobre a fusão 
de um manto “fértil” confirmam que os basaltos alcalinos 
são favorecidos pelas altas pressões e baixos graus de fusão 
(Kushiro, 2001).
O gráfico da Figura 15, em que estão referidas as rela-
ções entre geotermas e o solidus em condições de deficiên-
























































Figura 14. A: Quadro esquemático dos magmas obtidos experimentalmente no sistema peridotito-água em excesso.
B: Quadro esquemático dos primeiros magmas obtidos experimentalmente no sistema peridotito-CO2 em excesso.
Fig. 15
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Figura 15. A: Sistema P-T peridotito-vapor (H2O + CO2, em falta), no qual são evidenciadas as relações e as interferências 
entre a curva do solidus (H2O-CO2) e as geotermas (oceânica, continental e intermediária). Inclusão: diagrama ternário pressão-
temperatura-grau de fusão indicando os tipos principais de magma que podem ser produzidos (Kushiro, 2001). 
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anfibólio-carbonato-peridotito pode fundir, dando lugar a 
basanitos e nefelinitos (ponto 1 da Figura 15); em ambiente 
de plataforma continental, a fusão pode ser verificada em 
condições de alta pressão, no campo de estabilidade do dia-
mante, dando lugar a magmas kimberlíticos, lamproíticos e 
carbonatíticos (ponto 3 da Figura 15); em ambiente “inter-
mediário”, enfim, podem ser produzidos magmas nefeliníti-
cos, leucitíticos, melilíticos, carbonatíticos e ultrapotássicos.
TRANSPOSIÇÃO DOS DADOS NORMATIVOS 
NOS DIAGRAMAS DE FASE DE INTERESSE 
PETROLÓGICO
Sistema Ne-Fo-Qz
Um sistema importante é constituído de nefelina-fors-
terita-quartzo (Ne-Fo-Qz), que forma a base do “tetraedro 
basáltico” de Yoder e Tilley (1962; Figura 16). Esse sistema é 
caracterizado por duas linhas de conjugação, Fo-Ab e Ab-En, 
das quais somente a primeira constitui uma barreira térmica 
(Figura 16A). São aqui distinguidos um plano de saturação 
em sílica (Di-Ab-En, ou clinopiroxênio-plagioclásio-hipers-
tênio) e um plano de subsaturação (Di-Ab-Ol, ou clinopiro-
xênio-plagioclásio-olivina); assim se formam três volumes 
típicos de rochas subsaturadas (Ne normativas), saturadas (Ol 
e Hyp normativas) e supersaturadas com quartzo normativo 
(Figura 16B). Isso significa que os líquidos inicialmente sub-
saturados em sílica, cuja composição se projeta no subsistema 
Fo-Ab-Ne, por cristalização fracionada originam líquidos resi-
duais pobres em minerais fêmicos (aqui representados pela 
olivina) e ricos em albita e nefelina. De fato, o ponto mínimo 
térmico é aqui representado pelo eutético ternário Q, que se 
encontra nas proximidades do eutético binário Ne-Ab (Figura 
17A). Os líquidos cuja composição se projeta no subtriângulo 
Ab-Fo-En terminam a cristalização, se em condições de equi-
líbrio, no ponto H; ou no ponto I (eutético ternário enriquecido 
em sílica e plagioclásio e extremamente pobre em fêmicos), 
se em condições de cristalização fracionada.
A alta pressão, a configuração do diagrama muda com o 
desaparecimento do plagioclásio, substituído por um piro-
xênio sódico, de acordo com a reação:
NaAlSi3O8 → NaAlSiO6 + SiO2
Albita (Ab) → Jadeíta (Jd) + Quartzo (Qz)
A barreira térmica Fo-Ab, que a baixa pressão separa 
as composições nefelina normativas (álcali basaltos) das 
hiperstênio e quartzo normativos (toleítos), desaparece a 
alta pressão (Figura 17B).
O incremento de pressão em condições anídricas deter-
mina um deslocamento significativo da curva de coexis-
tência Fo-En e do ponto invariante f (Figura 17C), que se 
desloca da área Qz normativa a baixa pressão, passando 







































Figura 16. A: Tetraedro basáltico de Yoder e Tilley (1962). Di, diopsídio; Fo, fosterita; Ab, albita; En, enstatita; Qz, quartzo. Os 
sistemas Di-Fo-Ab e Di-Ab-En costituem os planos críticos de subsaturação e de saturação em sílica, respectivamente. B: 
Classificação normativa dos basaltos para o mesmo tetraedro de Yoder e Tilley.
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zona Ne normativa a alta pressão. Tais variações indicam 
que sistemas inicialmente Hyp normativos (composições 
olivino-toleíticas) podem originar, por fracionamento, 
líquidos supersaturados a baixas pressões e subsaturados 
a altas pressões.
Analogamente, fontes sólidas, que se projetam no tetrae-
dro Jd-Ab-Fo-En, podem gerar por fusão parcial líquidos 
supersaturados ou saturados a baixa pressão, mas sempre 
subsaturados a alta pressão. Portanto, os magmas alcalinos 
Ne normativos podem representar líquidos que se forma-
ram a profundidades maiores que as dos magmas toleíti-
cos. Observa-se ainda que uma mesma fonte pode produzir 
líquidos bem diferentes ao se mudarem as condições de 
fusão e que um mesmo magma pode gerar produtos forte-
mente contrastantes se submetido a uma evolução polibárica.
Lembre-se que as relações de fase examinadas se 
expressam em condições anidras. Se uma fase volátil 
estiver presente, elas serão drasticamente diferentes. 
Por exemplo, a alta PH2O, no sistema Di-Fo-Qz haverá 
um aumento sensível do campo de estabilidade da oli-
vina, que empurrará o ponto H (Figura 17C), ainda no 
campo supersaturado. Se o CO2 estiver presente, o forte 
efeito estabilizador deste componente volátil nos mine-
rais mais polimerizados produzirá uma notável redução 
Fig. 17





































Figura 17. A: Sistema NaAlSiO4-SiO2-Mg2SiO4 a uma atmosfera (Schairer e Yoder, 1961). Spl, espinélio; Cg, carnegeíta; Nph, 
nefelina; En, proto enstatita-enstatita, Trd, tridimito, Crs, cristobalita. Q, H, I, pontos eutético (vide texto). B: Variação das linhas 
de conjugação no sistema Fo-Q-Ne na passagem de baixa pressão (1 atm) para alta pressão (30 kbar). C: Mudança das 
















Figura 18. Sistema SiO2-Mg2SiO4-Fe2SiO4 a uma atmosfera (Bowen e Schairer, 1935). Px, piroxênio; Crs, cristobalita; Trd, 
tridimito. P, peritético binário olivina-piroxênio; R, ponto de reação; e1, eutético binário enstatita-sílica; e2, eutético binário 
ferrosilita-fayalita (vide texto).
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do campo de estabilidade da olivina com vantagem do 
piroxênio, favorecendo líquidos fortemente subsatura-
dos na fusão parcial.
A adição de Fe aos sistemas examinados comporta uma 
notável complicação nos diagramas de estado.
Uma avaliação relativa à presença de Fe em relação aos 
principais minerais fêmicos das rochas pode ser efetuada 
pelo sistema Mg2SiO4-Fe2SiO4-SiO2 (que pode ser conside-
rado ternário, se forem omitidas as pequenas quantidades 
de Fe3+ presentes mesmo para uma baixíssima fugacidade 
de oxigênio).
Entre forsterita e fayalita e entre enstatita e ferrosilita 
subsistem relações de solução sólida. Entretanto, a forsterita 
não é estável a baixa pressão, e em seu lugar tem-se uma 
fase da sílica e olivina ferrífera. Consequentemente, tem- 
-se uma limitada extensão do campo primário do piro-
xênio, que é caracterizado por fusão incongruente nos 
termos ricos em Mg e por fusão congruente nos termos 
intermediários.
A linha de coexistência olivina-piroxênio se inicia em 
um ponto peritético binário P e termina no ponto de reação 
R (Figura 18). O sistema evidencia que a relação de reação 
entre olivina e piroxênio permanece também com a adição 
de ferro, e que há incompatibilidade entre a olivina mag-
nesiana e intermediária e uma fase da sílica. Note que tal 
incompatibilidade não subsiste para os termos fayalíticos, 
de acordo também com as observações petrográficas que 
indicam a fayalita presente, por exemplo, em granitos e 
pegmatitos (vide Stephenson e Hensel, 1978).
Notas de termometria em olivina e piroxênios
Olivina
A olivina é uma fase de cristalização primitiva nos 
líquidos basálticos de diferente composição, como obser-
vado na natureza e determinado nos estudos experimen-
tais (Bowen e Schairer, 1935). A temperatura de cristali-
zação (em graus Kelvin ou Celsius) da olivina presente 
em líquidos basálticos pode ser obtida por cálculos sim-
ples baseados essencialmente em componentes elemen-
tares compatíveis com a olivina (Roeder e Emslie, 1970; 
Leeman e Scheidegger, 1977).
A temperatura da olivina presente nos líquidos basálti-
cos (°K), de acordo com Roeder e Emslie, que utilizam o 
coeficiente de distribuição Fe-Mg (KD) entre a olivina e o 
líquido, é obtida pela relação:
T (°K) = 3.740 / [1,87 + log10 (XOlMg / YLíquidoMg)],
onde X e Y são as frações molares % de olivina e líquido, 
respectivamente.
Exemplo:
Amostra 257(B167) de Piccirillo e Melfi (1988): 
Calculados X = 44,39 e Y = 8,23, obtém-se uma tempera-
tura de 1.164 °C.
Leeman e Scheidegger (1977), a partir de considerações 
análogas, levam em conta também o Mn, Co e Ni, resul-
tando na seguinte relação:
T (°K) = A / (logeD − B),
onde D = (% óxidoolivina) / (% óxidolíquido) e A e B são 
definidos pelos óxidos respectivos na Tabela III:








Considerando sempre o exemplo precedente (amostra 
257; olivina, %: FeO = 44,49, MnO = 0,84, MgO = 20,57; 
rocha hospedeira, FeO = 10,34, MnO = 0,17, MgO = 4,59), 
obtém-se: DFeO = 4,303, DMn = 4,941, DMg = 4,303, dos quais 
se calculam as temperaturas de 1.030, 1.002 e 1.038 °C, 
respectivamente.
Piroxênios
Kretz (1982), com base nas considerações de que a com-
posição química dos piroxênios pode ser atribuída a reações 
de trocas que determinam o conteúdo de Ca e a razão rela-
tiva Mg / Fe2+ dos minerais, e nos dados sobre as compo-
sições do piroxênio cálcico associado ao ortopiroxênio ou 
à pigeonita, combinados com os resultados experimentais, 
propõe as seguintes equações termométricas:
Para o clinopiroxênio rico em Ca:
Para temperaturas > 1.080 °C:
 T (°K) = 1.000 / [0,468 + 0,246XCpx − 0,123loge(1 − 
2A)] (1)
 Para temperaturas < 1.080 °C:
 T (°K) = 1.000 / [0,054 + 0,608XCpx – 0,304loge(1 − 
2A)] (2)
 Inserindo também o piroxênio empobrecido em cálcio 
(ortopiroxênio ou pigeonita):
 T (°K) = 1.130 / [logeKD + 0,505] (± 60 °C) 
(3)
 sendo:
 XCpx = Fe2+ / (Mg + Fe2+) e A = Ca / (Ca + Mg + Fe2+) 
no clinopiroxênio rico em cálcio, e
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 KD = [X
Opx / (1 − XOpx)] / [XCpx / (1 − XCpx)] o coeficiente 
de distribuição entre o piroxênio empobrecido em cálcio 
e o piroxênio enriquecido em cálcio.
Exemplo:
Dados:
Ortopiroxênio: Fe2+ 0,423, Mg 1,480 e
Ca-Clinopiroxênio: Fe2+ 0,179, Mg 0,840, Ca 0,707,
obtém-se: XCpx = 0,1756, A = 0,4096, XOpx = 0,2223, KD 
= 1,342, e podem ser calculadas as temperaturas:
 T°C = 1.113; (1)
 T°C = 1.196; (2)
 T°C = 1.143. (3)
Termobarometria de puros piroxênios
Mercier (1980, p. 33-35), considerando os parâmetros 
termodinâmicos aplicados às solubilidades do cálcio e do 
alumínio, obtém estimativas de temperatura e pressão inde-
pendentes para o ortopiroxênio e o clinopiroxênio coexis-
tentes em peridotitos de fácies espinélio e granada e relata o 
esquema completo de cálculo. Os dados a serem introduzidos 
são aqueles de Al(tot), Cr, Fe(tot), Mn, Ca e Na expressos 
em frações atômicas relativos a 6 oxigênios nas fórmulas dos 
piroxênios. Seguem os procedimentos de cálculo.















130 D=LOGeL* LOGeK-11,2724* LOGeK+2,2595* LOGe(L)+32,371
140 G=((-7537,5* LOGeK+61152)/D)-273,16













Comin-Chiaramonti, P. e Mantovani, M. S.








130 D=LOGeL* LOGeK-8,6751* LOGeK+2,2595* LOGe(L)+24,658
140 G=((-6308,5* LOGeK+45449)/D)-273,16









































120 L=A*(1-A)*(6,004-3,025*U-0,702 * LOGeK-)/((1-0,63*F)^2)






Entretanto, no que se refere às fácies a granada, é neces-
sário executar antes um cálculo do “K” do diopsídio (item 
110). Para K > 0,3785 (Wdiopsídio < 0,3220, item 80), K deve 
ser recalculado como segue:
Para o piroxênio diopsídico: K = (1 − 2 × W) / (0,862 + 
0,276 × W)
Para o piroxênio enstatítico: K = 14,493 × W / (1 − 
2 × W)
A título de exemplo, na Tabela 6 encontram-se os dados 
e os cálculos relativos a um par de piroxênios coexistentes 
nos xenólitos do manto, fácies peridotítica a espinélio (De 
Marchi et al., 1988, análise nº 3283).
Tabela 6. Átomos na formula para piroxênios coexistentes num nódulo peridotítico de Ñemby, Paraguai Oriental (De Marchi 
et al., 1988): as letras se referem aos programas de cálculo relatados no texto (vide Mercier, 1980). Note a boa concordância 
dos dados termo-barométricos: T°C = 980 ± 25, P (kb) = 20 ± 1.
Amostra 3283 Diopsidio 3283C Enstatita 3283C
Átomos Átomos
Si 1,9589 Si 1,9560
Ti 0,0005 Ti 0,0000
Al (Q) 0,0811 W 0,46808 Al (Q) 0,0739 W 0,008828
Cr(R) 0,0268 A 0,02115 Cr(R) 0,0084 A 0,03595
Fe(S) 0,0746 F 0,38784 Fe(S) 0,1536 F 0,10461
Mn(T) 0,0031 K 0,06519 Mn(T) 0,0050 K 0,05392
Mg(U) 0,9297 L 0,083911 Mg(U) 1,7838 L 0,07615
Ca(V) 0,8865 D 64,32 Ca(V) 0,0173 D 51,69
Na(Z) 0,0388 G(T°C) 997°C Na(Z) 0,0020 G(T°C) 962°C
Σ 4,0000 P(kb) 19 Σ 4,0000 P(kb) 21
O sistema feldspático ternário
A cristalização dos feldspatos pode ser extrapolada pelo 
sistema Or-Ab-na, que é uma função do comportamento no 
subsolidus dos três feldspatos. A miscibilidade total em alta 
temperatura entre Ab e An e entre Ab e Or se reduz fortemente 
no sistema ternário devido à limitada miscibilidade entre An e 
Or (Figura 19). Portanto o solvus dos feldspatos se apresenta 
como uma superfície “dômica”, truncada no alto pelo solidus.
A interação entre solvus e solidus, em função da T e da 
PH2O, dá lugar a curvas que no plano Or-Ab-An expressam 
o limite de solubilidade dos feldspatos; o aumento de PH2O 
produz um rebaixamento das superfícies de liquidus e soli-
dus. Como consequência, tem-se uma notável redução do 
campo de estabilidade ternária dos feldspatos com o aumento 
da PH2O e o decréscimo da temperatura (Figura 20).
Para compreender a cristalização dos feldspatos deve-se 
considerar também a superfície do liquidus, além daquela 
do solvus: a do liquidus é constituída de duas camadas que 
se interseccionam ao longo de uma linha onde estão os pon-
tos em que existe equilíbrio entre líquido e dois feldspatos. 
A composição de cada uma das três fases em equilíbrio se 
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encontra nos vértices de um triângulo cuja disposição per-
mite controlar o andamento da cristalização. 
Por exemplo, na Figura 21, cada uma das três fases em 
equilíbrio é representada pelos vértices de um triângulo, cuja 
posição permite controlar o andamento da cristalização: um 
líquido A inicia a cristalização (quando cruza a superfície do 
liquidus) de um plagioclásio rico em An (composição 1 da 
Figura 21). A composição do líquido se deslocará então para a 
curva E-C que separa os campos primários de cristalização do 
plagioclásio e do feldspato alcalino, seguindo um andamento 
curvilíneo devido à reação contínua plagioclásio-líquido (traje-
tória A-B). Em B existirá equilíbrio entre um plagioclásio com 
composição 2, um K-feldspato com composição 3 e o líquido 
B. Sucessivamente, os dois feldspatos mudarão a composi-
ção, enriquecendo em sódio e “impondo” que o líquido siga 
a curva E-C até o ponto F, onde sua última gota se encontrará 





















Figura 19. A: Superfície do solvus no sistema Or-Ab-An-
H2O, no qual o ponto K representa o ponto crítico no sistema 
binário Or-Ab, enquanto K’ representa o ponto crítico sobre 
o solidus no sistema complexo (Yoder et al., 1957). B: Solvus 
















Figura 20. Extensão da solução sólida no sistema feldspático 
para diferentes temperaturas. As linhas contínuas indicam 
as isotermas para 1000 e 1100°C a 1 kbar e 5 kbar, com 
os respectivos pontos críticos (“consolutos”) K’ (Fuhrman 














Figura 21. Andamento esquemático da cristalização no 
sistema Ab-An-Or a pressões relativamente baixas (vide 
texto e D’Amico et al., 1987).
Note-se que a curva E-C não alcança o conjunto com-
posicional Ab-Or (PH2O < 5 kbar): C é definido como ponto 
crítico final e representa no sistema ternário a composição 
do líquido em equilíbrio com só um feldspato com compo-
sição correspondente ao ponto K’ no solidus. Tal situação 
impõe a condição de que a curva C-E não pode ser cotética 
em toda sua extensão, dado que no final tem-se uma reação 
entre plagioclásio e líquido para produzir feldspato alcalino. 
A variação no mecanismo de cristalização é obtida quando 
a composição do feldspato alcalino passa para o lado sódico 
do campo de solubilidade ternária com relação à interseção 
da mesma curva C-E.
O ponto sobre a curva C-E no qual se passa de um com-
portamento cotético a um peritético é definido como ponto 
neutro (N), que assume um significado especial quando 
a cristalização não se encontra mais em equilíbrio, mas 
em fracionamento ideal: uma vez alcançado o ponto N, o 
líquido abandonará a curva, seguindo uma linha especial, 
para alcançar o ponto m do sistema binário (Figura 22). 
Em função das condições P, αH2O e αSiO2, verificam-
-se dois casos “notáveis” do ponto de vista petrográfico: a 
linha especial pode situar-se no campo do feldspato alcalino 
(Figura 22A) ou no campo do plagioclásio (Figura 22B). 
A posição diferente da linha especial dependerá da locali-
zação do feldspato crítico em relação ao ponto neutro N.
As duas situações comportam diferentes caracteres tex-
turais nas rochas derivadas de líquidos evoluídos (traquitos, 
sienitos, granitos e riolitos): em alguns casos se observa um 
plagioclásio “corroído” e circundado por feldspato potássico 
(textura anti-rapakivi da Figura 23), enquanto em outros se 
observa que o feldspato alcalino está parcialmente corroído e 
circundado por oligoclásio (textura rapakivi da Figura 23B).
Enfim, note que ao aumentar a PH2O são comprimidos 
tanto o liquidus como o solidus. 
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Figura 22. Andamento esquemático do sistema feldspático a baixa pressão. K e K’ representam os pontos críticos no 
sistema binário Ab-Or e na interseção entre solvus e solidus, respectivamente; N, ponto “neutro”; C, ponto crítico final; m, 
mínimo no sistema binário, m-N, percurso do líquido no caso de um fracionamento ideal. Note que no caso A se produz uma 
textura tipo rapakivi, enquanto no caso B, uma textura antirapakivi (vide Figura 23). Sendo que a posição de N não é fixa, N e 
C podem não coincidir (Abbott, 1978). Inset: Sistema Or-Ab-H2O (Morse, 1970).
A PH2O de 5 kbar (sistema binário Or-Ab), o solvus é 
interceptado pela superfície do liquidus. Nessas condi-
ções (inserto da Figura 22), a miscibilidade total entre os 
Fig. 23
dois feldspatos alcalinos cessa, sendo substituída por uma 
lacuna de miscibilidade, e a curva C-E será cotética em 
toda sua extensão.
Figura 23. A: Feldspato com textura antirapakivi (Nicols x; lado longo = 1 mm). B: Granito rapakivi, com o feldspato alcalino 
(rosa) parcialmente corroído e circundado de oligoclásio (Nicols //).
Termometria de plagioclásio-líquido
Kudo e Weill (1970) e Mathez (1973), fundamentados 
na cristaloquímica e na termodinâmica, propõem um geo-
termômetro com base na composição do plagioclásio e do 
líquido magmático: em particular para o plagioclásio, assume-





 sejam iguais às respectivas atividades, e um 
modelo de solução regular para os componentes no líquido 
silicático recalculado na base catiônica de modo que XCa + 
XNa + XAl + XSi = 1.
A equação resultante é a seguinte:
AT2 – (logeλ / σ + B) T – KΦ’ = 0,
na qual K = 12.900, λ = XNaXSi / XCaXAl, σ = XAb / 
X
An
, Φ’ = XCa + XAl – XSi – XNa. A e B são dois parâme-
tros termodinâmicos variáveis que dependem da pres-
são e do termômetro considerado (Kudo-Weill e Mathez, 
respectivamente).
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Tabela V. Parâmetros termodinâmicos de Kudo-Weill e 
Mathez para termometria de plagioclásio-líquido.
Kudo-Weill Mathez
A B A B
Dry 0,01034 17,24 0,01176 19,01
0,5 kb 0,01105 17,86 0,00987 15,21
1 kb 0,01114 17,67 0,00960 15,76
5 kb 0,0121 12,90
Portanto, os dados a introduzir em um procedimento de cál-
culo serão simplesmente os pesos em % dos óxidos do líquido, 
os pesos % em An e Ab do plagioclásio e os parâmetros inten-
sivos K, A e B. Um programa de cálculo pode ser o seguinte:
Tabela VI. Programa de cálculo para a termometria de 
Kudo-Weill e Mathez.
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Nesse caso, obtém-se a temperatura (°C) do plagioclá-
sio “Dry” de Kudo-Weill. Se forem consideradas condições 
diferentes, é suficiente substituir na linha 241 os parâmetros 
0,01034 (A) e 17,24 (B) pelos parâmetros relativos às outras 
condições (vide tabela relativa aos parâmetros citados).
Exemplo:
Se for considerado um líquido com (%) SiO2 49,8; Al2O3 
17,7; CaO 11,3 e Na2O 2,7, e plagioclásio com An 68,98 
e Ab 29,04, a temperatura de cristalização (Kudo-Weill, 
condições anidras) resulta em 1.287 °C; se na linha 241 os 
parâmetros A e B forem substituídos por aqueles de Mathez 
(Dry: A = 0,01176; B = 19;01), obtém-se uma temperatura 
de 1.245 °C.
Equilíbrio feldspato alcalino-plagioclásio, 
plagioclásio-líquido
O geotermômetro com base na distribuição da molécula 
albítica entre feldspato alcalino e plagioclásio constitui um 
dos primeiros exemplos de geotermometria (Barth, 1951). 
Com base nisso, Stormer (1975), introduzindo um coefi-
ciente de atividade de Ab no feldspato alcalino, avaliando 
sua dependência da pressão, temperatura e composição, e 
mantendo para o plagioclásio um modelo de comportamento 
ideal (γ
Ab,Pl
 ≈ 1), introduz uma relação que permite avaliar 
a temperatura a cada valor da pressão, mediante a fração 
molar nos dois feldspatos:





















A solução gráfica da relação de Stormer para pressões 
de 1 a 10 kbar é mostrada na Figura 24.
O sistema granítico
O processo da cristalização de rochas graníticas (e riolí-
ticas) pode ser descrito com o diagrama ternário Qz-Or-Ab. 
Isso é o “sistema granítico” quando a soma dos três compo-
nentes normativos supera 80%. O sistema é pseudoternário, 
uma vez que o feldspato potássico funde incongruentemente, 
dando lugar a leucita + líquido, mas para PH2O relativamente 
alta, o campo da leucita desaparece (Figura 25A). No dia-
grama de estado do sistema granítico a 1 kbar de PH2O, uma 
curva cotética separa o campo de estabilidade de uma fase 
da sílica daquela do feldspato alcalino, o qual nessas condi-
ções é caracterizado por miscibilidade completa no estado 
sólido entre os dois termos extremos (Figura 25B). Não existe 
qualquer ponto invariante, mas sobre a curva cotética e1-e2 
existe um ponto de mínimo térmico para o qual tendem os 
líquidos. Por exemplo, o líquido de composição 5 da Figura 
25 está em equilíbrio com o quartzo e um feldspato alcalino 
de composição 6. Devido à ausência de um ponto invariante, 
o primeiro líquido durante a fusão parcial não necessaria-
mente tem uma composição M; qualquer sistema situado 
Petrologia magmática
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Figura 24. Isotermas baseadas no modelo de Stormer (1975) relativas à distribução da molécula albítica entre os coexistentes 
plagioclásio e feldspato alcalino.
na ligação Qz-6 dá lugar a uma fase líquida inicial de com-
posição 5. Devido à miscibilidade total entre os dois felds-


















































entre os dois feldspatos segue um percurso curvilíneo (por 
exemplo, A-4 na Figura 25B) durante um processo de cris-
talização em equilíbrio.
Figura 25. A e B: sistema Or-Ab-Q à PH2O = 1000 kg / cm
2 (Tuttle e Bowen, 1958); m e M são respectivamente o mínimo binário 
e ternário; Q-5-6 representa um triângulo que liga a composição de três fases em equilíbrio. N representa a composição do 
feldspato alcalino em equilíbrio com um líquido de composição M. “m-D”: vale térmico. C: encontram-se indicadas as curvas 
de fracionamento. D: variação do mínimo do liquidus no sistema granítico com a variação de PH2O. Os valores de PH2O (em kbar) 
são indicados ao lado da posição do mínimo (Tuttle e Bowen, 1958; Luth et al., 1964).
Se a cristalização ocorrer como um fracionamento per-
feito, os líquidos terão percursos relativamente complexos, 
alcançando no estágio final o ponto M. Tais percursos, defini-
dos como curvas de fracionamento, são descritos na Figura 
25C. Note que tais curvas convergem em uma região termi-
camente deprimida, denominada vale térmico (Figura 25A).
A adição de H2O, relativamente solúvel no líquido gra-
nítico, produz importantes variações nas relações entre as 
fases e a extensão de seus campos de estabilidade (Figura 
25D). Aumentando PH2O, a composição do mínimo M muda, 
enriquecendo-se progressivamente em Na, com uma simul-
tânea diminuição da temperatura do líquido e do solidus. 
Entre 5 e 10 kbar, na interseção solidus-solvus ocorre uma 
linha cotética de cristalização simultânea de dois feldspatos 
alcalinos. Tal linha cruza a outra cotética quartzo-feldspato, 
em um ponto de tipo eutético (Figura 25D).
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O sistema petrogenético residual
A cristalização da maioria dos minerais siálicos pode ser 
descrita pelo diagrama nefelina-kalsilita-sílica (sistema petro-
genético residual), no qual os dados normativos da rocha mag-
mática são traspostos em termos de Ne-Kls-SiO2 (Figura 26). 
Note que o índice de diferenciação de Thorton e Tuttle (1960: 
DI = Qz + Or + Ab + Ne + Lc normativos) está ligado ao fato 
de que os mínimos do liquidus do sistema petrogenético resi-
dual representam mínimos absolutos nos sistemas naturais 
complexos, para os quais tendem todos os líquidos fracionados.
O exame do sistema permite reconhecer dois mínimos 
ternários, um “mínimo granítico” (sílica-feldspatos) e um 
“mínimo fonolítico” (feldspatos-nefelina). Para pressões 
relativamente baixas, a fusão incongruente do feldspato 
potássico determina uma curva de reação que termina no 
ponto de reação R (Figura 26).
Note que no sistema a linha Ab-Or constitui uma barreira 
térmica. Isso significa que um líquido subsaturado em sílica 
não pode, por um processo de fracionamento, tender para o 
mínimo granítico. Da mesma forma, um líquido supersatu-


























Figura 26. Diagrama de fase do sistema NaAlSiO4-KAlSiO4-
SiO2-H2O para P= 1 atm, PH2O = 1 kbar, 2 kbar, 5 kbar 
(Gittings, 1979). R = ponto de reação e m = mínimo ternário 
a 1 atm, R’ e m’ à 1 kbar, R” à 2 kbar; e = eutético ternário 
(porção subsaturada do sistema).
A PH2O tem um grande efeito nos campos de estabilidade 
dos minerais; a leucita, em particular, deixa de ser estável a 
uma PH2O de 8,4 kbar e demonstra uma drástica diminuição 
do próprio campo já a 2,6 kbar (Scarfe et al., 1966), quando 















Figura 27. Parte do pentaedro fonolítico com o plano do 
feldspato ternário girado no plano Ne-Ks-Silica (Carmichael 
et al., 1974). A figura representa concrescências de 
nefelina-feldspato alcalino (pseudo leucita: c.) nos 
complexos alcalinos de Poços de Calda e de Banhadão 
(P-T e quadrados: Comin-Chiaramonti et al., 2009), depois 
de Gittings et al. (1980).
Assinala-se, enfim, que em algumas rochas alcalinas a 
presença de concrescências de feldspato alcalino e nefelina 
com a morfologia da leucita (pseudoleucita, Figura 27) é 
referida à estabilidade no subsolidus da leucita (quadrados: 
Comin-Chiaramonti et al., 2009).
Equilíbrio entre óxidos de ferro e titânio
Os óxidos de Fe e Ti estão presentes nas rochas de acordo 
com duas séries principais de soluções sólidas, série cúbica 
magnetita-ulvoespinélio e série hexagonal ilmenita-hema-
tita, que se encontram variavelmente expressas também nos 
cálculos normativos. Se as duas fases cristalizam simulta-
neamente de um líquido magmático, o equilíbrio para uma 
dada pressão resulta função da fugacidade do oxigênio (fO2) 
que condiciona o estado de oxidação do sistema e da tem-
peratura, segundo as reações:
6Fe2TiO4 + O2 ↔ 2Fe3O4 + 6FeTiO3
          Usp Mag Ilm
Fe2TiO4 + Fe2O3 ↔ Fe3O4 + FeTiO3
  Usp Hem Mag Ilm
onde Usp = ulvoespinélio, Mag = magnetita, Ilm = ilme-
nita, Hem = hematita.
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Figura 28. Relação T-fO2-composição para pares de 
coexistentes magnetitas (Mag) – Ilmenita (Ilm). As áreas de 
cor cinza representam os limites estimados pelo modelo. 
O intervalo vazio de miscibilidade entre Mag-Usp (Usp, 
ulvoespinélio) è aquele calculado pelo modelo relativo às três 
fases Mag-Usp-Ilm. O intervalo vazio de miscibilidade entre 
Ilm-HEM, definido na figura, IlmSS-HEMSS, representa o melhor 
resultado derivado dos dados experimentais (Buddington e 
Lindsey, 1964; Spencer e Lindsley, 1981). O círculo indica o 
resultado do cálculo para um par de coexistentes magnetita e 
ilmenita (Tabela 7).
Buddington e Lindsey (1964) e Spencer e Lindsley (1981) 
determinaram as condições experimentais de equilíbrio para as 
quais o par magnetita-ilmenita pode ser utilizado como geoter-
mômetro e indicador da fugacidade do oxigênio (Figura 28).
A temperatura para magnetita e ilmenita coexistentes é 
calculada pela seguinte relação (Spencer e Lindsley, 1981):
T (°K) = (–A1 × WUspH – A2 × WMagH + A3 × WIlmH + A4 × 
WHemH + ΔH0exch)/(–A1 × WUspS – A2 × WMagS + A3 × WIlmS 
+ A4 × WHemS + ΔS0exch – R × logeKexch), 
onde:
R = 8,3143 Joules/graus,
ΔH°exch (variação de entalpia) = 27.799 Joules/moles
ΔS°exch (dG/dT = −S, com G = energia livre) = 4,1920 
Joules/mol-grau, sendo X a respectiva fração molar (Tab VII):
Tabela VII. Condições experimentais de equilíbrio (A1-A4 
e Kexch) para o par magnetita-ilmenita (Spencer e Lindsley, 
1981). X = frações molares ulvoespinélio (Usp), ilmenita (Ilm), 
hematita (Hem).
A1   = -3X2Usp + 4XUsp - 1
A2   = 3X2Usp - 2XUsp
A3   = -3X2Ilm + 4XIlm - 1






Tabela VIII. Parâmetros para as soluções ideais.
WH WS
WUspG (T≥800°C) = 0 W
Mt
G (T≥800°C) = 0
WUspH (T<800°C) = 64835 W
Usp
S (T<800°C) = 60,296
WMtH (T<800°C) = 20798 W
Mt
S (T<800°C) = 19,652
WIlmH = 102374 W
Ilm
S = 71,095
WHemH = 36818 W
Hem
S = 7,7714
ΔH0Usp = -3037,1 DS
0
Usp = 10,724
Olivina Clinopiroxênio Ortopiroxênio Espinélio
X0,α   0,50          0,20          0,25     0,05 Sa1
4 = 1,00
DNiα/L
  6,45          1,0         1,67     4,17
Ð Ni0 = 6,45*0,50+1,0*0,20+1,67 
*0,25+4,17+0,05 = 4,051
Analogamente, a fugacidade do oxigênio é determinada por:
log10 f O2 = MH + (12loge(1 – XIlm) – 4loge(1 – XUsp + (1 / RT) × [8X2Usp × (XUsp – 1) × WUspG + 4X2Usp × (1 – 2Xusp) × 
WMagG + 12X2Ilm + (1 – X Ilm) × WIlmG – 6X2 Ilm × (1 – 2X Ilm) × WHemG)] / 2,303,
sendo log10MH = 13,966 – 24,634 / T (°K)
Os parâmetros para as soluções ideais estão na Tabela VIII.
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Tabela 7. Análises de magnetita e ilmenita (Comin-Chiatramonti e Gomes, 1996, análises D111, p. 437). Os componentes 
(frações molares) foram calculados com o método proposto por Carmichael (1967). A1-A4, calculados de acordo com 
Spencer e Lindsley (1981), dos quais se obtém a temperatura e a fugacidade do oxigênio.
wt% Magnetita Ilmenita
TiO2   14,45 40,28
Ulvoespinélio 
0,4771
T°C:      
1003
Al2O3    4,73 4,52










FeO    38,11 30,22
MnO 1,19 2,23 A1 =  0,226727
MgO 2,91 1,86 A2 = -0,271327
CaO     0,04 0,33 A3 =  0,233371









































Figura 29. A: Relação TiO2-alumínio: as composições lherzolíticas representam o manto fértil, enquanto que dunitos e 
harzburgitos constituem os resíduos refratários após a extração do magma basáltico por fusão parcial.
B: Os magmas basálticos, em diferentes situações ocasionadas pela tectônica de placas, são diferentes, como demonstra 
o diagrama TiO2-MnO-P2O5: MORB, “basaltos da crista médio-atlântica”; IAT, “Toleítos de arco de ilhas”; CAB, “Basaltos 
cálcio-alcalinos”; OIA, “Basaltos alcalinos de ilha oceânica”; OIT, “Toleíto de ilha oceânica”. C: Esquema de fracionamento de 
magmas basálticos: A: Na2O + K2O; M: MgO; F: Fe2O3 + FeO; (Nelson, 2008).
TIPOLOGIA MAGMÁTICA E PROCESSOS DE 
FUSÃO
As evidências geofísicas e geoquímicas indicam que os 
magmas de composição primitiva (isto é, Mg# = 66 – 75, Cr 
> 1.000 ppm, Ni > 400 – 500 ppm) são gerados no manto por 
processos de fusão parcial de uma composição lherzolítica, 
com harzburgitos e dunitos como resíduo (Figura 29A), e 
constituem os tipos magmáticos mais comuns. Em função 
da situação geodinâmica, podem-se identificar várias tipolo-
gias magmáticas (Figura 29 B e C). Destes magmas primá-
rios podem derivar outros tipos de magmas, por processos 
de cristalização fracionada, assimilação etc. (Figura 28C). 
Portanto, para entender a origem das rochas ígneas convém 
iniciar pela geração dos basaltos pelo manto.
Fusão em equilíbrio modal
O modelo prevê que os minerais se fundem nas mesmas 
proporções relativas ao conjunto sólido (“moda” do sólido = 
“moda” do líquido). O magma originado permanece em equilí-
brio com o sólido até a fusão completa, para possivelmente ser 
“removido” (por exemplo, nos graus de fusão 2, 5, 10, 20%).
Uma vez definidos: 
CiL = concentração do i-ésimo elemento no líquido, 
Ci0 = concentração do i-ésimo elemento no sólido inicial,
F = % em peso da porção fundida (grau de fusão),
Ði0 = Ʃα1N  Diα/L × X0,α = coeficiente de partição global 
sólido/líquido do i-ésimo elemento, no qual Di
α/L
 = coeficiente 
de partição do elemento “i” relativo à fase α do sólido inicial 
e X
0,α
 = quantidade em peso da fase α no solido inicial, e
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CiR,S = concentração do elemento “i” no sólido residual,
na relação de Shaw (1970) tem-se:
 CiL / Ci0 = 1 / [Ði0 + F × (1 − Ði0)] (1)
 CiR,S / Ci0 = CiL / Ci0 × Ði0 (2)
Exemplo:
Sólido inicial: lherzolito a espinélio, fusão a aproxima-
damente 1.200 °C e 20 kbar.
Seja
Olivina Clinopiroxênio Ortopiroxênio Espinélio
X0,α 0,50 0,20 0,25 0,05 ∑a14 = 1,00
DNi
α/L
6,45 1,0 1,67 4,17
ÐNi0 = 6,45 × 0,50 + 1,0 × 0,20 + 1,67 × 0,25 + 4,17 × 0,05 = 4,051
Obtém-se:
CiL / Ci0 = 1 / [Ði0 + F × (1 − Ði0)]   (1)
CiR,S = CiL / Ci0 × Ði0   (2)
A partir das equações (1) e (2) se obtém, respectivamente:
CiL = Ci0 / [Ði0 + F × (1 − Ði0)]    (3)
CiR,S = CiL × Ði0     (4)
Para obter CNiL a partir da equação (3), é necessário 
conhecer a concentração do níquel no sólido inicial (CNi0,S). 
Para um manto peridotítico, pode-se fixar uma concentra-
ção média de 2.500 ppm. Falta definir o grau de fusão F. 
Supondo F = 0,05 (5%), F = 0,20 (20%) e F = 0,50 (50%), 
obtém-se:







Foi visto o exemplo de um elemento (Ni) com ÐNi0 = 
4,051, isto é, de um elemento que, tendo um coeficiente de 
partição global > 1, “prefere” ser incorporado no sólido (ele-
mento compatível com o sólido). Já elementos que “prefe-
rem” ser incorporados no líquido são incompatíveis com o 
sólido (D < 1, como 0,1).
Da equação (1) é possível, portanto, recuperar o 
andamento da razão CiL / Ci0,S em função do grau de 
fusão e de Ði0 (coeficiente de distribuição global) – 
vide Figura 30.
Fig. 30
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Figura 30. Diagramas que demonstram o andamento de 
elementos compatíveis (I) e incompatíveis (II) em função da 
fusão parcial (vide texto).
Aplicações
Caso I: Par de elementos com elevada 
incompatibilidade
Considerando a relação (1), isto é, CiL / Ci0 = 1 / [Ði0 + F 
× (1 − Ði0)], no caso de um elemento h+ de elevada incom-
patibilidade (Ði0 < 1, por exemplo, ≤ 0,01), Ði0 é desprezível 
em comparação com Ð e F. Portanto, a relação (1) pode ser 
aproximada da seguinte forma:
 Ch+L / Ch+0,S ≈ 1 / F (5)
Para os dois elementos altamente incompatíveis (por 
exemplo, Ð ≈ 0,002) h1+ e h2+, a partir da equação (5), obtém-
se pela divisão a seguinte equação:







a qual, resolvida em relação a Ch1+L, converte-se em:
 Ch1+L = Ch1+0,S / Ch2+0,S × Ch2+L (7),
ou seja, a equação de uma reta que passa pela origem, 
do tipo y = a × x, onde y = Ch1+L, x = Ch2+L e o coeficiente 
angular é dado pela razão das concentrações h1+ e h2+ no 
sólido inicial.
Definitivamente, quando se consideram dois elementos 
altamente incompatíveis, o processo de fusão será descrito 
por retas que passam pela origem (Figura 31).
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Figura 31. Caso I: As razões de dois elementos de 
elevada incompatibilidade, relativos a duas diferentes 
suítes magmáticas, refletem diferentes razões iniciais na 
fonte, sendo diferentes os coeficientes angulares α. Caso 
II: O andamento da reta reflete a razão entre um elemento 
compatível CiL e um altamente incompatível C
h+
L.
Caso II: Relação entre pares de elementos, sendo 
um deles de elevada incompatibilidade
a) Para um elemento genérico, partindo da equação (1) 
CiL / Ci0 = 1 / [Ði0 + F × (1 − Ði0)], obtém-se:
Ci0,S / CiL = Ði0 + F × (1 − Ði0) (8)
Dividindo por Ci0,S:
1 / CiL = Ði0 / Ci0,S + (1 − Ði0) / Ci0,S × F (9)
b) Para um elemento de alta incompatibilidade h+, foi obser-
vado que Ch+L / Ch+0,S ≈ 1 / F (5), de onde:
F = Ch+0, S / Ch+L (10)
Substituindo F em (9), obtém-se:
1 / CiL = (Ði0 / Ci0,S) + ((1 − Ði0) / Ci0,S) × (Ch+0,S / Ch+L (11)
Multiplicando ambos os membros por Ch+L, obtém-se a 
seguinte equação:
(Ch+L / CiL) = (Ði0 / Ci0,S) × Ch+L + (1 − Ði0) × (Ch+0,S / Ci0,S) (12),
ou seja, a equação de uma reta do tipo y = ax + b, que não 
passa pela origem (cf. Figura 30 II), na qual
y = (Ch+L / CiL), x = Ch+L, a = (Ði0 / Ci0,S) e b = (1 − Ði0) × 
(Ch+0,S / Ci0,S)
Portanto, conhecendo Ði0 do elemento genérico, é possível 
calcular Ci0,S e Ch+0,S.
Se o elemento genérico for incompatível, com Ði0 despre-
zível em relação a 1, mas não a F, obtém-se:
b = Ch+0,S / C0,S.
É evidente que em uma suíte magmática os processos de 
fusão na fonte se superpõem sucessivamente aos processos de 
cristalização fracionada. O exame combinado das duas modela-


















Figura 32. I. Th vs Yb; II. Th vs Th / Yb (vide texto).
O exame da Figura 32 permite reconhecer o que segue:
a) O Th é mais incompatível que o Yb. De fato, com o 
aumento do grau de fusão, a concentração do Th dimi-
nui “rapidamente”, enquanto a do Yb apresenta um 
decréscimo reduzido (Figura 32-I). Portanto, podem-
se evidenciar várias retas que passam pela origem e 
que refletem processos de cristalização fracionada a 
partir de diferentes graus de fusão da fonte.
b) De forma análoga, considerando o diagrama Th vs 
Th / Yb, evidencia-se que em uma associação mag-
mática podem-se identificar mais “líquidos primi-
tivos” (derivados de diferentes graus de fusão de 
uma mesma fonte), os quais plotam ao longo das 
curvas de fusão. Seus derivados por cristalização 
fracionada resultarão alinhados em retas, a partir do 
ponto que representa o líquido inicial.
Fusão de equilíbrio não modal
Este caso também prevê que o magma produzido perma-
necerá em equilíbrio com o sólido até o momento de remo-
ção de um “batch” de fusão. Na fusão não modal os mine-
rais constituintes do sólido fundem sem respeitar a “moda” 
do material-fonte. Indicando com Pα, Pβ,… as proporções de 
fusão para os minerais α, β,…, tem-se (relação de Shaw, 1970):
 CiL / Ci0,S = 1 / [Ð i0 + F × (1 − Pi)] (13),
ou seja, uma expressão análoga à equação (1), mas que 
leva em conta a contribuição diferente de cada fase ao líquido 
produzido. Então, Pos é definido por:
Pos = Dα/L × Pα + Dβ/L × Pβ + … = Ʃ1Nα Dα/L × Pα,
Olivina Clinopiroxênio Ortopiroxênio Espinélio
X0,α 0,50 0,20 0,25 0,05 Sa14 = 1,00
DNiα/L 6,45 1,00 1,67 4,17
Pα 0,15 0,55 0,25 0,05
ÐNi0 = 6,45 × 0,50 + 1,00 × 0,20 + 1,67 × 0,25 + 4,17 + 0,05 = 4,051
Pi = 6,45 + 0,15 + 1,00 × 0,55 + 1,67 × 0,25 + 4,17 × 0,05 = 2,144
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onde Pα, Pβ,…, constituem as proporções de fusão do 
mineral α, β,… 
Portanto Pα+ Pβ+ … = Ʃ1
N
αPα = 1. E para o resíduo 
sólido tem-se:
CiR,S / Ci0,S = [1 / (1 − F)] × {(Ði0 – F × Pi) / [Ði0 + F × (1 – Pi)]} (14)
Exemplo relativo ao Ni:






Na Figura 33 observa-se a comparação entre fusão modal 
e não modal relativa ao comportamento do Ni.
Mineral consumido na fusão e quantidade que sobra
Dada uma fase sólida X0,α na fonte, o mineral consumido 
no processo de fusão será F × Pα. O sólido residual será (1 
− F) e a fase Xα residual resulta da relação:
Xα,R = (X0,α − F × Pα) / (1 − F)     (15)
Fig. 33
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Figura 33. Fusão de equilíbrio: comparação entre fusão 
modal (Mod) e não modal (NM).
Exemplo: 
Dados X0,α = 0,20 (quantidade do mineral na fonte), Pα= 
0,50 (proporção de fusão de X0,α), F = 0,10 (grau de fusão), 
a quantidade de mineral consumida na fusão será:
F × Pα = 0,10 × 0,50 = 0,05
e o mineral α residual Xα,R = (0,20 − 0,05) / 0,90 = 0,167
Na Tabela 8 apresenta-se um exemplo de comparação 
entre os processos de fusão modal e não modal.
É evidente que tal aproximação permite estabelecer 
quando um mineral desaparece, ou seja, é completamente 
consumido durante um processo de fusão. Considerando, 
por exemplo, um conteúdo de clinopiroxênio no sólido ini-
cial de 20% (XCpx0 = 0,20) e com proporção de fusão de 0,6 
(PCpx = 0,60), a patir da equação (15) se obtém:
 F = (XCpx0 − XCpxRes) / (PCpx − XCpxRes) (16)
Se XCpx
Res
 = 0 (clinopiroxênio completamente 
“consumido”),
 F = XCpx / PCpx (17)
No exemplo, entretanto, F = 0,20 / 0,60 = 0,33. Portanto, 
o clinopiroxênio está presente no sólido até um grau de 
fusão de 33%.
Como foi visto, um modelo de fusão não modal prevê 
que um determinado mineral do sólido inicial seja comple-
tamente consumido. Neste caso, portanto, em vez de con-
siderar a mineralogia do sólido no início da fusão, é prefe-
rível considerar a mineralogia do sólido residual quando o 
magma se afastou do resíduo. Assume-se uma situação de 
equilíbrio (ou “quase equilíbrio”) entre o material fundido 
e os minerais do sólido residual.
Da equação (13), obtém-se:
 CiL / Ci0,S = 1 / [(Ði0 − P × F) + F] (18)
Dado que o coeficiente de partição global do resíduo 
sólido no momento da remoção do líquido é 
Ði = (Ði0 − Pi × F) / (1 − F), tem-se:
 Ði × (1 − F) = Ði0 − Pi × F (19),
e, substituindo em (18):
 CiL / Ci0,S = 1 / [Ði + F(1 − Ði)] (20),
que refere-se, porém, ao resíduo sólido.
A equação (20) evidencia o fato de que, no momento da 
remoção de um magma que fundiu de um resíduo sólido, 
a concentração de um elemento no líquido relativamente 
à fonte é função (em condições de equilíbrio) somente do 
coeficiente de partição global do resíduo sólido (Ði) e do 
grau de fusão (F).
Fusão fracionada
Neste caso, um líquido em equilíbrio com o sólido é 
extraído antes de um evento sucessivo de fusão, no qual 
ainda haverá uma situação de equilíbrio. Esta situação 
não é diferente da fusão em equilíbrio. Portanto, a equa-
ção (20) pode ser utilizada para calcular cada fração de 
líquido para a concentração do elemento considerado, 
inserindo os valores oportunos de D e C0, que serão dife-
rentes a cada ocorrência. 
Equações particulares para descrever a fusão fracio-
nada modal, na qual os vários minerais entram no líquido 
nas mesmas proporções que se encontram no solidus, são 
propostas por Shaw (1970), como:
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Tabela 8. Comparação entre o processo de fusão modal e não modal para o Ni.
Fusão modal com F = 0,30
Olivina Clinopirox. Ortopirox. Espinélio
Xi0,a 0,50     0,20 0,25 0,05 Σ = 1,00
Pia 0,50   0,20 0,25 0,05 Σ = 1,00
F = 0,30 0,15 0,06 0,075     
0,015
Σ = 0,30
Xi0,aR 0,50 0,20 0,25 …0,05 Σ = 1,00
Fusão não modal com F = 0,30
Olivina Clinopirox. Ortopirox. Espinélio
Xi0,a 0,50 0,20 0,25     0,05 Σ = 1,00
Pia 0,20 0,50 0,20     0,10 Σ = 1,00
F = 0,30 0,06 0,15 0,06 0,03 Σ = 0,30
Xi0,aR 0,63 0,07 0,27 …0,03 Σ = 1,00
CiL / Ci0 = 1 / Ði0 × {1 − [P × F / Ði0](1/P – 1)}     (21)
 
na qual Ði0 representa o valor do coeficiente de distri-
buição total para o primeiro líquido e P = Ʃp × KD, onde “p” 
expressa a proporção de cada mineral que entra no líquido 
e KD, o coeficiente de partição relativo a cada fase.
Fusão dinâmica
A fusão dinâmica, ou fusão continuada (Langmuir et al., 
1977; Wood, 1979), pode ser associada a uma fusão fracio-
nada na qual somente uma parte do líquido é extraída do sis-
tema. As concentrações dos elementos-traço resultam aqui 
como função da fração de líquido que é extraída do sistema 
(Y) e do incremento de líquido para cada passo da fusão (F).
Nessas condições, pode-se utilizar a relação CiL / Ci0 = 1 
/ F, inserindo para Ci0 o valor apropriado dado por:
Ci0 = [(1 − F) × CiS + (F − F × Y)  
× CiL] / (1 − F × Y)    (22)
Se cada fração infinitésima de líquido for afastada do 
sistema, ocorre uma fusão de acordo com o modelo de 
Rayleigh. Assumindo, para simplificar, a invariância de D, 
o modelo pode ser descrito pela relação:
CiL / Ci0 = 1 / D × (1 − F)(1 / D − 1)    (23)
Note que quando D é muito pequeno, o fator de enri-
quecimento CiL / Ci0 é igual a 1 / D. Se D for muito grande, 
com um aumento de F, o enriquecimento tende ao infinito.
Refinamento Zonal (RFZ)
Trata-se de um processo no qual um magma formado na 
profundidade do manto ascende com uma solução no topo e 
uma cristalização na base. O líquido mantém a mesma com-
posição no que diz respeito aos elementos maiores (Harris, 
1957) enquanto a composição do magma for determinada 
nas condições de P e T em que se verifica a fusão parcial. 
O que muda é a concentração dos elementos incompatíveis 
que, comportando-se como “impurezas”, serão “extraídos” 
do líquido. A equação que descreve esse processo é:
CiL / Ci0 = 1 / Di − (1 / Di − 1) × e−DN    (24),
na qual N expressa o número de volumes equivalentes 
de sólidos atravessados por um dado volume de líquido. 
Se, por exemplo, um magma passa através de um volume 
de sólido cem vezes maior que o volume do líquido, N é 
igual a 100. Quando N tende ao infinito, o fator de enrique-
cimento do elemento resulta em 1 / Di.
Esse processo foi proposto para justificar as concen-
trações elevadas de elementos incompatíveis de magmas 
alcalinos (Harris, 1974). Entretanto, subsistem importantes 
limitações, principalmente físicas, na aplicação de RFZ, que 
requer um fornecimento de calor contínuo para fundir as 
zonas superiores do manto. Uma interessante aplicação do 
modelo foi proposta por Kay (1979) para justificar o enri-
quecimento de elementos com D < 1 na zona de transição 
litosfera/astenosfera das áreas oceânicas, interpretada como 
superfície do solidus do peridotito constituinte do manto: 
RFZ se realizaria no trecho de espessamento da litosfera a 
partir da zona de dorsal em direção às áreas oceânicas nor-
mais e, portanto, seria verificado de cima (zona de dorsal) 
para baixo (base da litosfera oceânica, a cerca de 90 km de 
profundidade).
Como conclusão deste capítulo, na Tabela 9 são apre-
sentadas as composições mineralógicas dos conjuntos peri-
dotíticos, as composições químicas das fases presentes e os 
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Tabela 9.
A: Composições globais.
Tipos PeridotÍticos Pl Sp Gar Amph
Olivina 0,636 0,578 0,598 0,599
Opx 0,263 0,270 0,211 0,247
Cpx 0,012 0,119 0,076 0,038
Pl 0,089 - - -
Sp - 0,033 - -
-Gar - - 0,115 -
Amph - - - 0,116
B: Composições globais, fases e coeficientes de partição das composições do manto (Me et al., 1995; Trönner e Frost, 2002). 
(continua...)
Bulk Earth Ol Opx Cpx Pl Sp Gar Amph Phlog
%
SiO2 45,64 40,84 57,32 54,76 44,79 0,00 41,74 40,81 42,79
TiO2 0,12 0,02 0,11 0,21 0,00 0,13 0,43 5,25 0,80
Al2O3 2,70 0,04 0,89 2,59 34,81 65,55 20,21 14,45 15,25
FeOTotale 8,02 8,72 5,35 2,96 0,27 11,94 7,68 11,12 5,55
MgO 40,75 49,53 35,03 17,36 0,03 22,28 20,40 10,69 25,90
CaO 2,40 0,06 0,69 18,34 19,47 0,00 5,11 10,69 0,08
Na2O 0,23 0,00 0,17 2,04 0,64 0,00 0,05 2,77 0,70
K2O 0,05 0,00 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 1,81 9,49
D OL OPX CPX PL SP GAR AMPH PHLOG
Cr 2,4000 11,0000 6,0000 0,060 69,000 1,3450 2,000
Ni 14,0000 8,0000 5,0000 0,060 15,000 15,0000 0,956
Co 4,0000 4,0000 2,0000 0,050 7,0000
Sc 0,3000 2,0000 4,0000 0,040 1,500
Ti 0,0060 0,0240 0,1000 0,040 0,048 0,1000 0,690 0,900
Rb 0,00018 0,0006 0,0110 0,100 - 0,0007 0,400 5,000
Sr 0,00019 0,0070 0,0670 2,000 - 0,00110 0,120 0,400
Th 0,0001 0,0001 0,00026 0,050 - 0,00010 0,001 0,001
U
Pb
0,0001 0,0001 0,00036 0,110 - 0,00010 0,001 0,0001
Nb 0,0100 0,1500 0,0500 0,010 - 0,4000 0,800 0,001
Ta 0,0100 0,4000 0,1000 - - 0,4000 0,380 0,001
Zr 0,0100 0,0100 0,2330 0,001 -
Hf 0,0010 0,0010 0,2333 0,001 - 0,2300 0,700 0,400
Y
La 0,0004 0,0020 0,0540 0,270 0,010 0,0100 0,170 0,010
Ce 0,0005 0,0030 0,0980 0200 0,010 0,0210 0,260 0,010
Pr 0,0008 0,0018 0,1500 0,170 0,010 0,054 0,350 0,010
Nd 0,0010 0,0068 0,2100 0,140 0,010 0,0870 0,440 0,010
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D OL OPX CPX PL SP GAR AMPH PHLOG
Sm 0,0013 0,0100 0,2600 0,110 0,010 0,2170 0,760 0,010
Eu 0,0016 0,0130 0,3100 0,730 0,010 0,3299 0,880 0,01
Gd 0,0015 0-0160 0,3000 0,066 0,010 0,4980 0,860 0,015
Tb 0-0014 0,0190 0,3100 0,060 0,010 0,7500 0,830 0,015
Dy 0,0017 0,0220 0,3300 0,055 0,010 1,0600 0,780 0,020
Ho 0,0016 0,0260 0,3100 0,048 0,010 1,5300 0,730 0,020
Er 0,0015 0,0300 0,3000 0,041 0,010 2,0000 0,680 0,020
Tm 0,0015 0,0400 9,2900 0,036 0,010 3,0000 0,640 0,020
Yb 0,0015 0,0491 0,2800 0,031 0,010 4,0300 0,590 0,020
Lu 0,0015 0,0600 0,2800 0,025 0,010 5,5000 0,510 0,020
coeficientes de partição sólido/líquido relativos (Me et al., 
1995; Trönner e Frost, 2002, e bibliografia citada).
“Normalizações”
No âmbito das tipologias magmáticas é frequentemente 
útil recorrer aos denominados spidergrams (diagramas de 
normalização), nos quais as concentrações de elementos 
incompatíveis e/ou das Terras Raras são “normalizadas” 
para o “manto primitivo”, para o modelo condrítico, ou pata 
outras composições de referência (cf. Tabela 10).
Na Figura 34 são mostrados os diagramas de normali-
zação dos elementos incompatíveis (A) e das Terras Raras 
(B) referentes a vários tipos magmáticos (Mg# > 0,65). Os 
toleítos normais (N-MORB) são caracterizados por baixas 
concentrações de elementos incompatíveis, cujo andamento 
da curva de distribuição, normalizada em relação à compo-
sição do manto primitivo, tipicamente mostra um empobre-
cimento em elementos litófilos de grande raio iônico (Figura 
34A), como se pode ver também no diagrama de distribuição 
das Terras Raras (razão La / SmNormalizado < 1; Figura 34B).
Os toleítos enriquecidos (E-MORB) são caracterizados por 
concentrações maiores de elementos incompatíveis (Figura 
34A) e o andamento das Terras Raras mostra um moderado 
enriquecimento em Terras Raras leves (Figura 34B).
Os produtos magmáticos das ilhas oceânicas (OIB) são 
caracterizados por elevadas concentrações de elementos 
incompatíveis relativamente ao manto primitivo, por ano-
malias positivas de Nb-Ta e pelo fracionamento de Terras 
Raras pesadas e Ti (Figura 34A). O fracionamento das Terras 
Raras pesadas é particularmente expresso na normalização 
condrítica (Figura 34B), passando de 100 vezes condrítico 
(La) a 10 vezes condrítico (Lu). Isto pode ser atribuído à pre-
sença de granada residual na fonte durante a fusão parcial.
As variações observadas podem ser explicadas com pro-
cessos de fusão parcial que levam em conta frações diferentes 
de líquido e os processos de fusão parcial mais complexos, 
como fusão parcial contínua ou dinâmica (Langmuir et al., 
1977). Note ainda que variações de caráter regional podem 
ser atribuídas a heterogeneidades do material-fonte.
Uma hipótese genética apta a justificar o conjunto dos 
dados ilustrados foi proposta por Presnall et al. (1979), em 
função dos dados experimentais relativos ao andamento do 
solidus até 20 kbar no sistema CMAS (CaO-Al2O3-MgO-
SiO2), considerado representativo da composição lherzolí-
tica do material-fonte dos basaltos. No intervalo de pres-
são examinado (cf. Figura 35), foi determinada a curva do 
subsolidus de reação:
anortita + forsterita = diopsidio + enstatita + espinélio,
que representa o limite entre as paragêneses a plagio-
clásio (lherzolito a plagioclásio) e a espinélio (lherzolito a 
espinélio). A curva do subsolidus neste caso é interceptada 
a cerca de 9 kbar e 1.300 °C. Outra importante transição 
se verifica à pressão mais elevada e corresponde ao limite 
superior de estabilidade do espinélio e inferior da granada 
(lherzolito a espinélio-lherzolito a granada).
A interseção da curva invariante de menor pressão com 
o solidus define um ponto de “irregularidade”, ou ápice, em 
que ocorre a coexistência de seis fases: líquido, Fo, An, Di, 
En e Sp, ou que comporta no sistema de quatro componen-
tes uma variância igual a zero.
A presença de um ápice sobre a curva do solidus con-
trola a profundidade para a qual se verifica a fusão parcial 
e o tipo do líquido produzido. Os MORBs mais “primiti-
vos” resultam do produto de uma fusão no ápice de baixa 
pressão de lherzolito do manto, em proporções que variam 
entre 2 e 35%. A formação de líquidos toleíticos se veri-
fica então a uma profundidade correspondente a 9 kbar e 
temperaturas de 1.230 a 1.240 °C, após a subida do manto 
profundo e quente. O gradiente geotérmico à P < 9 kbar 
é essencialmente adiabático (aproximadamente 0,5 °C × 
km-1). A formação de líquidos nas proximidades do ápice e 
Tabela 9. Continuação.
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Tabela 10. Concentrações em ppm referíveis a varias composições condriticas, do manto primitivo e tipos de basaltos 
(N-MORB: “Normal Median Ocean Ridge Basalts; E-MORB: “Enriched-MORB; OIB: “Ocean Island  Basalts”). Em cinza e 
negrito: Terras raras; **: valores condriticos “recomendados”. Referências: Sun & McDounough (1989), McKenzie & O’Nions 
(1991), Boynton (1984).
Amostras Sienito n. 8 Granito n. 29 Normalização
Condritica
n. 8 n. 29
ppm
La 92,61 188,57 298,74 608,29
Ce 18,99 255,24 184,39 315,89
Pr 13,91 38,46 114,02 315,24
Nd 40,51 125,76 67,52 209,60
Sm 4,89 21,52 1 25,08 110,36
Eu 2,38 0,93 2 32,38 12,65
Gd 3,21 16,74 3 12,39 64,63
Tb 0,53 2,71 11,18 57,17
Dy 2,84 15,93 8,82 49,47
Ho 0,54 3,14 7,52 43,73
Er 1,74 9,16 8,29 43,61
Tm 0,30 1,47 9,26 45,37
Yb 1,99 9,08 9,52 43,44

































Figura 34. A: Normalização para o manto primitivo (Sun e McDonough, 1989) de N-MORB , E-MORB e OIB, “Basaltos 
Normais da Crista Médio Oceânica Mediana” (N-MORB: Normal Oceanic Median Ridge Basalts), “Basaltos Enriquecidos da 
Crista Médio Oceânica Mediana” (E-MORM: Enriched Median Ocanic Ridge Basalts) e “Basaltos de Ilhas Oceânicas” (OIB: 
Ocean Island Basats), respectivamente (Sun e McDonough, 1989). B: Normalização dos mesmos produtos relativos aos 
condritos (valores condríticos “recomendados” de Boynton, 1984). Também conforme a Tabela 10.
a mobilização do magma deveriam provocar uma redução 
de temperatura na zona de fusão. Após uma fase inicial, o 
gradiente geotérmico deve satisfazer as condições de P e 
T do ápice e, acima da zona de fusão, assumir um anda-
mento superadiabático, como corroborado também pelos 
dados geofísicos (Gasparini e Mantovani, 1981). Todavia, 
se os magmas toleíticos dos assoalhos oceânicos tivessem 
um quimismo primário, deveriam necessariamente estar 
saturados nas fases residuais (olivina e ortopiroxênio), em 
condições adequadas de P e T. A impossibilidade de obter 
uma saturação múltipla com os minerais considerados resi-
duais (cf. Green et al., 1979), sugere que os magmas toleí-
ticos derivam de líquidos de tipo picrítico (isto é, muito 
magnesianos).
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Portanto, os magmas primários deveriam ser toleítos 
picríticos, com composição localizada sobre a superfície de 
saturação ortopiroxênio-olivina (Figura 35), essencialmente 
através do fracionamento de olivina e com MgO inicial de 
cerca de 20% e uma segregação a pressões entre 15 e 20 kbar.
Na realidade, os magmas picríticos são extremamente 
raros. Isso pode estar relacionado à situação dinâmica das 
zonas divergentes em cujas câmaras magmáticas superficiais 
é favorecida uma evolução por cristalização fracionada e/ou 
mistura, com erupção de produtos mais ou menos evoluídos.
Fig. 35
P(kb)




































Figura 35. Andamento do solidus experimental no sistema 
CAMS (CaO-Al2O3-MgO-SiO2, de Presnall et al., 1979). 
As linhas pontilhadas indicam o andamento do gradiente 
geotérmico suboceânico a profundidades respectivamente 
menores (GS) e maiores (GA; gradiente adiabático = 
0.5°Cxkm-1) da posição do ápice.
Anomalia de európio e cálculo de [(Eu/Eu)*]
Foi visto como os diagramas de normalização relativos 
aos elementos incompatíveis e às Terras Raras podem ser 
úteis para reconstruir eventuais processos de fusão, de cris-
talização fracionada e de cúmulos. Entre as Terras Raras, 
o európio é o único que pode se apresentar tanto trivalente 
(como todas as outras Terras Raras) quanto bivalente. Neste 
último caso, o Eu substitui o Ca, principalmente nos pla-
gioclásios. Portanto, anomalias positivas nos diagramas de 
normalização condrítica [(Eu/Eu)* > 1] indicam processos 
de acúmulo de plagioclásio, enquanto anomalias negativas 
[(Eu/Eu)* < 1] indicam processos de fracionamento do pla-
gioclásio. Esse fato é particularmente evidente na Figura 
36, na qual são mostrados os diagramas de normalização 
condrítica de dois tipos de rochas (Comin-Chiaramonti e 
Gomes, 2005).
Na Tabela 11 são relatadas as concentrações das Terras 
Raras nas duas rochas, bem como os valores da normali-
zação condrítica.
Como se calcula (Eu/Eu)*?
Definidos 1, 2 e 3 os valores normalizados de Sm, Eu e 
Gd (ou seja, de Eu e das duas Terras Raras adjacentes), se 
calcula a reta que passa por Sm e Gd.
Para o sienito nº 8, a equação da reta resulta em: y = 
−5,845x + 29,925, equação para a qual o Eu (y) calculado 
(x = 2) é 18,235. (Eu/Eu)* resulta portanto em Eucondrítico 
/ Eucalculado = 32,38 / 18,235 = 1,78 (anomalia positiva).
Analogamente, para o granito nº 29, a equação da reta 
resulta em: y = −22,865x + 133,225, equação para a qual 
o Eu (y) calculado (x = 2) é 87,50 e (Eu/Eu)* resulta então 



































Figura 36. Diagramas de normalização das Terras Raras em duas rochas, sienito e granito, respectivamente (N. 8 e N. 29, em 
Comin-Chiaramonti e Gomes, 2005, p. 164 e p. 162, respectivamente). Note a anomalia positiva no que se refere ao sienito 
e a anomalia negativa relativa ao granito.
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Tabela 11. Concentrações em ppm referíveis a um sienito e a um granito (vide texto e Fig. 35) e relativos valores normalizados 
aos condritos de Boynton (1984).
Amostras Sienito n. 8 Granito n. 29 Normalização
condrítica n. 8 n. 29
ppm
La 92,61 188,57 298,74 608,29
Ce 18,99 255,24 184,39 315,89
Pr 13,91 38,46 114,02 315,24
Nd 40,51 125,76 67,52 209,60
Sm 4,89 21,52 1 25,08 110,36
Eu 2,38 0,93 2 32,38 12,65
Gd 3,21 16,74 3 12,39 64,63
Tb 0,53 2,71 11,18 57,17
Dy 2,84 15,93 8,82 49,47
Ho 0,54 3,14 7,52 43,73
Er 1,74 9,16 8,29 43,61
Tm 0,30 1,47 9,26 45,37
Yb 1,99 9,08 9,52 43,44
Lu 0,33 1,28 10,25 39,75
EVOLUÇÃO MAGMÁTICA: PROCESSOS DE 
CRISTALIZAÇÃO FRACIONADA
Cristalização fracionada
Um processo de cristalização fracionada é muito sim-
ples de controlar. Requer a análise de uma rocha magmática 
“mais primitiva” (A), de uma rocha magmática “mais evo-
luída” (B) e das fases presentes como fenocristais em A. A 
aplicação do programa de balanço de massa (vide Apêndice 
III) fornece as percentagens de fases sólidas subtraídas e a 
percentagem de líquido residual que deve corresponder a 
B em composição.
Aqui está um simples exemplo que verifica a possibi-
lidade de gerar por cristalização fracionada um andesito-
-basalto (Mg# 0,50) a partir de um basalto toleítico (Mg# 
0,62; Tabela 12). A melhor solução (soma dos quadrados 
dos resíduos, Ʃ2R = 0,057) prevê o fracionamento de oli-
vina, clinopiroxênio, pigeonita e plagioclásio (46,34% de 
sólido) com um líquido residual, correspondente a S-2 (B) 
na Tabela 12, igual a 53,66% (vide Tabela 13).
A distribuição dos elementos-traço em S-2 também 
está de acordo com o cálculo executado com a aplicação 
dos coeficientes de distribuição sólido/líquido, com razões 
de concentrações calculadas/concentrações observadas em 




O Rubídio é um metal alcalino que pertence ao Grupo 
1A (Li, Na, K, Rb, Cs, Fr). Seu raio iônico (ri = 1,48 Å) é 
semelhante àquele do potássio (ri = 1,33 Å) para permitir que 
o rubídio esteja em todos os minerais associados. A substi-
tuição mais comum que ocorre em quantidades detectáveis 
está associada a minerais potássicos como as micas (mus-
covita, biotita, flogopita, lepidolita), K-Feldspatos (sani-
dina, ortoclásio, microclínio), minerais de argila (ilita), e 
em minerais de evaporitos (sylvita e carnalita).
O Rb tem dois isótopos naturais, 85 / 37 e 87 / 37, cujas 
abundâncias isotópicas são 72,1654% e 27,8346%, respec-
tivamente. Seu peso atômico é 85,46776 amu.
87Rb é radioativo e decai no isótopo estável 87Sr por 
emissão de uma partícula negativa β:
87/37Rb→ 87/38Sr + β- + ν + Q
Onde β− é a partícula beta, ν é um antineutrino e Q é 
a energia de decaimento (0,275 MeV; vide Seção 3.1 de 
Faure, 1986).
Note que a emissão de β− + ν representa a transformação 
de um neutron em um proton, ou seja, peso atômico idêntico, 
mas +1 no número atômico, ou seja, mudança de elemento.
2. Sr e isótopos
O Estrôncio é um membro das terras alcalinas do Grupo 
IIA (Be, Mg, Ca, Sr, Ba, Ra). Seu raio iônico (ri = 1,13 Å) é 
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Tabela 12. Concentrações dos elementos maiores e traços de um basalto toleítico (S-1; R1 = 2259; R2 = 1844), de um 
andesito-basalto (S-2; R1 = 1993; R2 = 1593) de derrames de lava (baixas em TiO2) da Bacia do Paraná (Piccirillo et al., 1986). 
São também relatadas as composições médias dos fenocristais (olivina, Ca-clinopiroxênio, pigeonita e plagioclásio) e dos 
micro fenocristais e micrólitos (Ti-magnetita, Ilmenita e Apatita). 
Amostra S-1 Olivina Clinopiroxênio Pigeonita Plagioclásio Magnetita Ilmenita Apatita S-2
%
SiO2 52,50 39,67 51,73 53,24 51,94 0,28 0,28 53,10
TiO2 0,96 0,98 0,36 24,71 49,07 1,27
Al2O3 15,43 1,77 0,22 30,69 1,36 0,31 15,26
FeOTotale 9,34 16,12 11,90 20,51 69,90 47,90 11,03
MnO 0,16 0,32 0,50 0,86 0,81 0,17
MgO 7,63 44,20 15,42 20,66 0,26 0,87 5,67
CaO 10,87 17,43 4,33 13,20 0,02 55,07 9,46
Na2O 2,14 0,13 0,02 3,90 2,55
K2O 0,82 0,26 1,20
P2O5 0,16 41,82 0,26











mg# 0,62 0,83 0,70 0,64 0,50
Tabela 13. Modelo de fracionamento S-1 → S-2 e relativos coeficientes de distribuição elementar sólido/líquido (vide Piccirillo 
et al. 1988). Concentrações calculadas através da expressão: CiL / C
i
0,S = 1 / [Ð
i + F (1 − Ði)], sendo Ði o coeficiente de 
distribuição global. (continua...)









D sólido/líq. Ol/L Cpx/L Pig/L Pl/L Ði Ccalc. (ppm)
C calc/
observado
La 0,02 0,02 0,04 0,15 0,087 24 1,04
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S-1 → S-2 % % Fases solidas 
subtraídas
Ce 0,02 0,02 0,04 0,17 0,096 60 1,14
Ba 0,01 0,02 0,02 0,50 0,256 427 1,01
Rb 0,02 0,03 0,03 0,07 0,260 41 1,08
Zr 0,06 0,27 0,08 0,20 0,197 150 1,04
Y 0,06 0,27 0,15 0,20 0,203 30 1,16
Sr 0,01 0,10 0,02 1,80 0,919 241 1,01
Ni 10,00 3,00 6,00 0,04 2,301 77 1,18
Cr 2,80 5,30 7,00 0,08 4,925 111 1,20
K 0,02 0,05 0,01 1,00 0,509 8812 0,88
P 0,03 0,05 0,01 0,01 0,164 1139 1,00
Ti 0,01 0,10 0,12 0,04 0,070 10113 0,95
Tabela 13. Continuação.
levemente maior do que aquele do Ca (ri = 0,99 Å). Então 
o Sr é um elemento disperso que ocorre em minerais que 
contém Ca (plagioclásio, apatita e minerais carbonáticos e, 
em especial na aragonita).
Note que a habilidade do Sr em substituir o Ca está res-
trita ao fato de que o Sr+2 ocupa preferencialmente os sítios 
de coordenação oito, enquanto o Ca2+ pode ser acomodado 
em ambos os sítios, de coordenação seis e oito devido ao 
tamanho menor. Adicionalmente, o Sr+2 pode ser capturado 
substituindo K+1 no K-Feldspato, como:
[Sr2+]VIII ↔ [K+1]VIII + [Si+4]IV ↔ [Al+3]IV (1)
Os isótopos que ocorrem na natureza são 88/38Sr (abun-
dância: 82.53%, peso atômico = 87,9056), 87/38Sr (radiogê-
nico do decaimento do 87Rb, abundância: ≈ 7.04%, peso 
atômico = 86,9088), 86/38Sr (abundância: 9.87%, peso atô-
mico = 85,9092) e 84/38Sr (abundância: 0,56%, peso atômico 
= 83,9134). Vide Tabela14.
Note que as abundâncias isotópicas são variáveis devido à 
formação do 87Sr radiogênico:
87Sr = 87Sri + 87Rb(eλt − 1) (2)
sendo “i” o valor inicial, λ = 1.42 × 10−11y−1, t=anos (a)
Dividindo cada termo da Equação (2) pelo número de 
átomos do 86Sr (que são constantes porque este isótopo é 
estável), obtém-se:
(87Sr / 86Sr) = (87Sr / 86Sr)i + (87Rb / 86Sr) (eλt − 1)
 
Tabela 14. Isótopos estáveis do Sr que ocorrem na natureza.
ISÓTÓPOS Abundâncias aproximadas %
Peso 
atômico
88/38 Sr 82,53 87,9056
87/38 Sr: radiogênico do87Rb 7,04 86,9088
86/38 Sr 9,87 85,9092
84/38 Sr 0,56 83,9134
CONVERSÃO DAS CONCENTRAÇÕES DO RB E 
SR EM RAZÕES 87RB / 86SR
As concentrações de Rb e Sr podem ser determinadas 
por fluorescência de raios X (XRF), ou por espectrometria 
de massa por plasma acoplado indutivamente (Inductively 
coupled plasma mass spectrometry; ICP-mass) ou diluição 
isotópica, e a razão 87Rb / 86Sr pode ser determinada por 
espectrometria de massa.
W representa a média ponderada a ser calculada para o 
Sr, e = 85,46776 para o Rb.
(87Rb / 86Sr) = (87Rb / 86Sr)medido × [(Abundância
87Rb × 
W Sr) / (Abundância86Sr × W Rb) (1)
Exemplo:
Calcular as abundâncias dos isótopos e o peso atômico 
do Sr, dada uma medida da razão87Sr/86Sr = 2.5
Dados: razões isotópicas 
86Sr / 88Sr = 0.119400
84Sr / 88Sr = 0.006756
88Sr / 88Sr = 1.000000
86Sr / 88Sr × (87Sr/86Sr)medido = 0,119400 × (
87Sr/86Sr)medido
Soma = A
Abundâncias: normalização para a unidade
W Sr: média ponderada
Exemplo:
Utilizando as seguintes constantes na solução de proble-
mas: λ(87Rb) = 1.42 × 10−11y−1; 84Sr/88Sr = 0,006756; massas 
atômicas: 88Sr = 87,9056 amu; 87Sr = 86,9088 amu; 86Sr = 
85,9092 amu; 84Sr = 83,91334 amu;
88Sr = 87,9056 amu; 85Rb / 87Rb = 2,58265, sendo o peso 
atômico do Rb = 85,46776.
Problema: calcular as abundâncias dos isótopos e o peso 
atômico do Sr dado87Sr / 86Sr = 2,5.
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87Sr / 86Sr  
= 2,5 × 0,1194
87Sr 20,952 0,20952 × 
86,9088=18,209132
86Sr / 88Sr 
=0,118400
86Sr 8,381 0,08381 × 85,9092 
= 7,2000501
84Sr / 88Sr 
=0,006756
84Sr 0,4742 0,00474 × 83,9134 
= 0,3977495
88Sr / 88Sr 
=1,000000





Calcular a razão (atômica) 87Rb / 86Sr de uma biotita 
tendo como concentrações os seguintes valores: Rb = 465 
ppm, Sr = 30ppm e cuja razão 87Sr / 86Sr = 2.5. 
(87Rb / 86Sr) = (465 / 30) × [(0,278346 × 87,5096) / 
(0,08381 × 85,46776)] = 52,70772
ou:
(87Rb / 86Sr)= (Rbmedido / Srmedido) × [N] (2)
Cálculo de [N] de (2)
Embora geralmente N ≈ 2,89 − 2,91, para a maioria 
das composições comuns um programa de computação é 
requerido para calcular 87Rb / 86Sr (programa em linguagem 
“BASIC” para microcomputadores):





             /T*83,9134+87,9056T+0,1194*X*86,9088/T
N= Z*(0,278346*S)/[(0,1194/T)*85,46776]
60 GOTO 10
PRINCÍPIOS DE DATAÇÃO DE ROCHAS ÍGNEAS
Se a razão inicial 87Sr / 86Sr for conhecida, [(87Sr / 86Sr)i], a 
equação (3 do § 9) pode ser resolvida para T (tempo):
T = 1 / λ {[(87Sr / 86Sr)medido − (87Sr / 86Sr)i] / (87Rb / 86Sr)i + 1} (1)
Onde λ = 0,0000142 se T for expresso em milhões de 
anos (Ma)
Hipóteses:
a) Mesma razão isotópica (87Sr / 86Sr)i para tipos de rochas 
derivadas do mesmo magma inicial (pai);
b) Mesma razão (87Sr / 86Sr)i para minerais de paragêne-
ses das rochas ígneas;
c) A equação é representada por uma família de retas 
sendo m a inclinação e b a intersecção: 
y = b + m x 
onde y = (87Sr / 86Sr), x = (
87Rb / 86Sr), b = (
87Sr / 86Sr)os 
= intercepção, m = eλt−1 = inclinação.
Exemplos:
a).Cerro 7 Cabezas, Alto Paraguay (Comin-Chiaramonti 
e Gomes, 2005).
Material Rb Sr N 87Rb / 86Sr (87Sr / 86Sr)medido
Rocha 
total
80 252 2,8930816 0,9184 0,70714
Rocha 
total
83 335 2,8927759 0,7167 0,70606
Feldspato 
alcalino
62,1 406,2 2,8925438 0,4417 0,70524
Rocha 
total
155 278 2,8937184 1,6134 0,70939
Solução:
(87Sr / 86Sr) = 0.70365 + 0.003583 × (87Rb / 86Sr); r = 0.9966
Idade = t = 1 / λ × ln (m+1) = 251,9 Ma
B).Cerro Chiriguelo, Amambay (Comin-Chiaramonti 
e Gomes, 1996).
Material Rb Sr N 87Rb / 86Sr (87Sr / 86Sr)medido
Rocha 
total
151,6 1731 2,8933765 0,253400 0,708182
Calcita 36 3158 2,8932995 0,032983 0,707910
Resíduo 
insolúvel
667,4 1536 2,8938511 1,256639 0,709859
Solução:
(87Sr / 86Sr) = 0.707819 + 0.001617 × (87Rb / 86Sr); 
r = 0.9992
Idade = t = 1 / λ× ln(m+1) = 113,8 Ma
NOTA: as equações para calcular a melhor inclinação 
(m) e intersecção (b) são as de retas:
m = (ƩXY − (ƩX)(ƩY) / N) / (ƩX2 − ƩX2 / N)
b = [(ƩX)(ƩXY) − ƩY(ƩX2)] / [(ƩX2) − N(ƩX2)]
sendo: Y as razões (87Sr / 86Sr) medidas,
 X a razão calculada 87Rb / 86Sr 
 N o número de dados (ou seja, 4 em A e 3 em B, 
respectivamente).
NB: Leve em conta o erro analítico conhecido.
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Considerações gerais
Rb e Sr são elementos-traço cujas concentrações nas 
rochas (ígneas, sedimentares e metamórficas) variam de 
poucas até várias centenas de ppm. O Rb está principal-
mente concentrado em mica, K-feldspato alcalino e mine-
rais de argila, e o Sr no plagioclásio, apatita e carbonatos. 
O decaimento do isótopo natural 87Rb em outro estável 
87Sr em minerais ricos em Rb pode ser usado para calcular 
a idade do equilíbrio isotópico para tais minerais a partir 
de medidas de concentrações de Rb e Sr e da razão 87Sr / 
86Sr. Note que os valores calculados a partir dos minerais 
indicam a idade da rocha, mas somente onde não ocorre-
ram perturbações após a cristalização em episódios térmicos 
subsequentes. Adicionalmente, o melhor ajuste das isócro-
nas aos dados analíticos se dá pelo método da regressão que 
incluem a utilização de fatores de peso associados aos erros 
analíticos. O objetivo dos procedimentos inclui a determi-
nação da melhor inclinação e da intersecção (razão inicial 
87Sr / 86Sr) da reta, e a identificação dos pontos de dados 
que se afastam mais da reta do que os seus erros analíticos.
Datando rochas metamórficas
Assumindo que o 87Sr radiogênico seja o componente 
móvel e que as concentrações do Rb e Sr sejam pratica-
mente constantes durante o metamorfismo regional ou de 
contato, obtém-se uma equação semelhante à Equação (3).
Considerações sobre a Figura 37:
1. Posicionam-se inicialmente sobre uma isócrona de 
inclinação = 0 (t = 0).
2. Todos os sistemas se movem ao longo da reta (veja 
flechas).
3. Após um tempo Δt (ti-tm) as rochas foram aquecidas 
por um curto período de tempo.
t = 0
t m
87 86Rb/  Sr
it
t - ti m
M2(1) M2(2) M2(3)R(1) R(2) R(3)
( Sr/ Sr)87 86 init
( Sr/ Sr)87 86 meas
87 86Sr/ Sr
Evolução de em 3 amostrasSr
de rocha (R1-R3) e nos minerais








Figura 37. Evolução exemplificativa do Sr em três amostras de rocha total (R1, R2, R3) e nos minerais da amostra R2 (M2). O 
Sr nos minerais foi homogeneizado isotopicamente por um episódio de metamorfismo térmico de curta duração. A inclinação 
da isócrona de rocha total corresponde a ti, que é o tempo transcorrido desde a cristalização dessa rocha. A inclinação da 
isócrona mineral indica tm, que é o tempo transcorrido desde o final do metamorfismo.
4. As rochas totais permaneceram fechadas, mas os minerais 
R2 trocaram 87Sr até alcançar a mesma razão 87Sr / 86Sr como R2.
5. Consequentemente, no instante t = tm os minerais R2 
se realinharam sobre uma nova isócrona de inclinação = 0.
6. O sistema Rocha Total continuou sua evolução sem 
interrupção e formou uma isócrona cuja inclinação corres-
ponde a ti, que é o tempo transcorrido desde a cristaliza-
ção inicial. 
7. Os minerais evoluíram cada um ao longo de sua isó-
crona, ainda incluindo R2, mas cuja inclinação representa 
o instante tm, o tempo transcorrido desde que os minerais 
se tornaram sistemas fechados após terem se reequilibrado 
do metamorfismo térmico. 
8. A intersecção das isócronas de Rocha Total e dos mine-
rais corresponde a (87Sr / 86Sr)i e (87Sr / 86Sr)m.
Note: Os minerais das outras rochas formam isócronas 
semelhantes. Suas inclinações são idênticas, mas tem valo-
res diferentes de Srm, adequados para as rochas totais das 
quais são constituintes.
Exemplo:
Os seguintes dados se aplicam a Rocha Total e minerais 
separados de um complexo gnáissico (Baltimore, Maryland; 
Wetherill et al., 1968). Interprete esses dados utilizando 
diagramas isocrônicos adequados. Determine as idades e 
Sri e utilize-os para reconstruir a história geológica dessas 
rochas e minerais.
TEMPO Dados medidos 87Rb / 86Sr 87Sr / 86Sr
Rocha 1 2,244 0,7380
Rocha 2 3,642 0,7612
Rocha 3 6,590 0,7992
Biotita (3) 289,7 1,9690
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TEMPO Dados medidos 87Rb / 86Sr 87Sr / 86Sr
Feldspato alcalino (3) 5,600 0,8010
Plagioclasio (3) 0,528 0,7767
Rocha 4 0,2313 0,7074
Rocha (5) 3,628 0,7573
Biotita (5) 116,4 1,2146
Feldsato alcalino (5) 3,794 0,7633
Plagioclasio (5) 0,2965 0,7461
Rochas 1,2,3,4,5:
87Sr / 86Sr = 0.14457(87Rb / 86Sr) + 0.705387 r=0.9984; 
tempo ≈ 1018,1 Ma
Rocha 3 + Minerais (3)
87Sr / 86Sr = 0.004122(87Rb / 86Sr) + 0.77482 r = 0.9999; 
tempo ≈ 290 Ma
Rocha 5 + Minerais (5)
87Sr / 86Sr = 0.004033(87Rb / 86Sr) + 0.74510 r = 0.9999; 
tempo ≈ 283 Ma
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Figura 38. Representação gráfica dos dados. O complexo 
gnáissico mostra uma idade de cerca 1 Ga. Os minerais foram 
equilibrados por um evento térmico cerca de 280-290 Ma.
MISTURAS ENTRE DOIS COMPONENTES: 
COMPOSIÇÃO QUÍMICA ENTRE AS MISTURAS 
DE DOIS COMPONENTES; MISTURAS ENTRE 
DOIS COMPONENTES COM DIFERENTES 
RAZÕES 87RB / 86SR.
Assumindo a mistura entre dois componentes, A e B, 
em diferentes proporções definidas por um parâmetro “f” 
definido como:
f = A / (A + B)    (1)
A e B sendo o peso em % dos dois componentes em uma 
dada mistura. A concentração de qualquer elemento X será:
XM = XA f + XB( 1 − f )    (2)
ou
XM = f ( XA − XB ) + XB    (3)
Portanto, o valor de f pode ser calculado pela % de qual-
quer elemento X em uma mistura de dois componentes, 
conhecendo-se as concentrações de X nos termos X
A
 e XB.
Considerando a concentração de dois elementos X e Y 
em misturas de A e B (X
A
, XB e YA, YB, respectivamente), e 
eliminando f, segue-se da Equação (3):
YM = XM [(YA – YB) / (XA – XB)] + [(YB XA – YA XB) / 
(XA – XB)] (4)
onde (4) é a equação de uma reta com coordenadas XM, 
YM, representando misturas de A e B.
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S: Diques alcalinos entre
Santos e Rio de Janeiro
Fig. 39
 
Figura 39. Representação gráfica das razões Ti/Y vs Ti/Zr 
na Bacia do Paraná. 
Note:
1. Linhas retas podem, portanto, ser ajustadas em arran-
jos de pontos de dados que representam misturas de dois 
componentes em diferentes proporções.
2. Se a concentração de um dos dois elementos entre 
os extremos (end members) for conhecida, a equação de 
mistura pode ser usada para calcular as concentrações do 
outro elemento. 
3. O valor de f (parâmetro de mistura) pode ser determi-
nado pela Equação (3) a partir da concentração observada 
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de qualquer elemento em uma suíte de duas misturas 
componentes.
4. O mesmo tipo de cálculo pode ser feito também para 
razões elementares (vide Figura 39).
Considerando as misturas de dois componentes A e B, 
respectivamente, com:
1. Diferentes concentrações de Sr
2. Diferentes razões 87Sr / 86Sr
O número total de átomos de 87Sr em unidade de peso 
dessa mistura é:
87SrM = {[( SrA Ab87A) N f] / WA} +  
         {[( SrB Ab87B) N (1 − f)] / WB} (5)
onde: Sr
A 








 e WB são os pesos atômicos do Sr em A e B, 
respectivamente;
  N é o número de Avogadro;
 (f) é o parâmetro de mistura.
Escrevendo uma equação semelhante para 86Sr e resol-
vendo para a razão87Sr / 86Sr:
(87Sr / 86Sr) M = {[(SrA Ab87A) f] WB} + {[(SrB Ab87B) (1 − 
f)] WA} / {SrA Ab86A) fWB + SrBAb86B(1 − f)WA}  (6)
Introduzindo as aproximações de que o peso atômico Sr 
e as abundâncias do 86Sr em A ≈ B (por exemplo, se 87Sr/86Sr 
são 0,7 e 0,8, respectivamente, os pesos correspondentes do 
Sr diferem apenas de 0,08%):
W
A
 = WB e Ab
86
A
 ≈ Ab86B, então: 
(87Sr / 86Sr)M = {SrA Ab87A) f} + {SrB Ab87B(1 − f)}/
{Ab86A[SrA f + SrB(1 − f)]} (7)
e fazendo    
  (Ab87
A
 / Ab86) = (87Sr / 86Sr)
A 
 e
  (Ab87B / Ab86) = (87Sr / 86Sr)B,
Da (6):
 
(87Sr / 86Sr)M = (87Sr / 86Sr)A [(SrA / Sr M) f]  
+ (87Sr / 86Sr)B [(SrB / Sr M) (1 − f)]    (8)
eliminando f :
(87Sr / 86Sr)M = {(SrA SrB) [(87Sr / 86Sr)B  
− (87Sr / 86Sr)A] / {SrM(SrA − SrB)} + {SrA (87Sr / 86Sr)A − 
SrB (87Sr / 86Sr)B} / {SrA − SrB }  (9)
Isto é, sendo a = {(Sr
A 
SrB)[(







e b = {Sr
A
 (87Sr / 86Sr)
A
 − SrB (
87Sr / 86Sr)B} / {SrA − SrB},
então:
(87Sr / 86Sr)M = a / SrM + b   (10)
Essa é a equação de uma hipérbole onde a e b são cons-
tantes especificadas pelas concentrações e razões 87Sr / 86Sr 
em A e B, respectivamente.
Exemplo:
Dados: dois componentes A e B
Sr
A
 = 200 ppm (87Sr / 86Sr)
A
 = 0,725
SrB = 450 ppm (
87Sr / 86Sr)B = 0,704
Calcular as concentrações do Sr e razões (87Sr / 86Sr) 
das misturas para diferentes valores de f (por exemplo 0,8, 
0,6, 0,4, 0,2).
Respostas:
valores de Sr de: SrM = SrA × f + SrB × (1- f )
Ξ = (87Sr / 86Sr)
MIX 
valores de:




 / SrM × f + (
87Sr / 86Sr)B × SrB / 
SrM × (1 − f)
Sr 87Sr/86Sr fA





B 450 0,70400 0,0
E a equação da hipérbole (Equação 10) é: (87Sr / 86Sr)M 
= 1 / SrM × 7,56 + 0,6872.
Os dados são representados graficamente na Figura 40.
RAZÕES ISOTÓPICAS E COMPOSIÇÕES 
QUÍMICAS
Calcular as concentrações de SiO2 e de 
87Sr / 86Sr para 
as misturas A e B para f = 0,2, 0,4, 0,6, 0,8, assumindo:
A B
SiO2 72 48 %
Sr 150 475 ppm
87Sr / 86Sr 0,730 0,704 razão isotópica
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f SrM (87Sr / 86Sr) M (SiO2)M
B 475 0,70400 48,0
0,2 410 0,70590 52,8
0,4 345 0,70852 57,6
0,6 280 0,71236 62,4
0,8 215 0,71851 67,2
A 150 0,73000 72,0
Equações:
XM = f (XA − XB) + XB (I)
(87Sr / 86Sr)M = {SrA SrB [(




{SrM (SrA − SrB)} + {SrA (
87Sr / 86Sr)
A
 − SrB (
87Sr / 86Sr)B} / 
{ (Sr
A
 − SrB)} (II)
SrM = XM {(SrA − SrB) / (XA − XB)} + { SrBXA − SrAXB} / 
(X
A
 − XB)} (III)
Onde: 
a = (87Sr / 86Sr)M = {SrA SrB [(87Sr / 86Sr)B − (87Sr / 86Sr)A]} 
/ {(SrA – SrB)}
b = {Sr
A
 (87Sr / 86Sr)
A
 − SrB (
87Sr / 86Sr)B} / {(SrA − SrB)}
c = (Sr
A
 − SrB) / (XA − XB)
d = {SrB XA − SrA XB} / (XA − XB)
então: 
(87Sr / 86Sr)M = a / (c XM + d) + b   (IV)
Com base nas equações 1, 2, 3 e 4, os dados relatados 
no exemplo são graficamente representados na Figura 41.
Note que as equações consideradas podem ser aplicadas 
sempre que situações de contaminação e/ou de assimilação 
são verificadas, às quais se podem aplicar os eventuais pro-
cessos de cristalização fracionada.
Isócronas fictícias
As misturas de dois componentes com diferentes razões 
Rb / Sr e 87Sr / 86Sr se situam sobre retas (com inclinação 
positiva ou negativa):
(87Sr / 86Sr)M = g (87Sr / 86Sr) + e    (11)
interpolando as equações prévias de mistura (7), (8) e 
(9) e assumindo, por exemplo, a razão87Sr / 86Sr = 0,70 − 
0,75, 87Rb / 86Sr ≈ 2.896 × Rb = K, então
e = {RbB SrA(87Sr / 86Sr)A − RbA SrB(87Sr / 87Sr)B}  
/ (RbB SrA − RbA SrB)  (12)
g = {SrA SrB[(87Sr / 86Sr)B − (87Sr / 86Sr)A]}  
/ [K (RbB SrA − RbA SrB)]   (13)
Exemplo: A B
Sr 200 450
Rb 400 40 →87Sr / 86Sr = (87Rb / 86Sr) 
0,0033755 + 0,70302  
0,725 0,704
Fig. 40
Figura 40. A: Representação gráfica do exemplo. B: transformação da hipérbole de A em uma linha reta plotando as 
recíprocas das concentrações de Sr.
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Fig. 41
Figura 41. Representação gráfica dos dados reportados.
de:  m = eλt − 1 e t = [ln (m − 1)] / λ, se pode calcular: 
t ≈ 237 Ma
Essa linha (ou similar) não é uma isócrona, mas uma 
linha de mistura. Note que a correlação positiva das razões 
iniciais87Sr / 86Sr das rochas ígneas e suas razões Rb / Sr é 
interpretável em termos de processos de mistura ou como 









T = 694 Ma
87 86Sr / Sr
87 86Rb / Sr
Figura 42. Isócrona fictícia traçada pelas razões médias 
87Sr / 86Sr vs 87Rb / 86Sr de diferentes variedades de lavas 
potássicas provenientes das regiões de Birunga e Toro-
Ankola do East African Rift Valley. Essas rochas são do 
Plioceno ou mais jovens. As correlações das razões 87Sr 
/ 86Sr e 87Rb / 86Sr foram interpretadas como resultado de 
mistura de duas componentes contendo Sr de composição 
isotópica diferente (vide Bell e Powell, 1969).
GEOQUÍMICA DO SM E ND
Samário (143) e Neodímio (147) são elementos de terras 
raras leves (LREE) que ocorrem principalmente em mine-
rais de silicatos, fosfatos, e carbonatos. Um dos isótopos do 
Sm é radioativo e decai emitindo uma partícula α no isó-
topo estável do Nd (143Nd). Embora a meia vida do 147Nd 
seja muito longa (T = 106 × 1011 anos, λ = 6,54 × 10-12a-1; 
Lungmair e Marti, 1978), este decaimento é útil para datar 
rochas terrestres, lunares e meteoritos.
A menor abundância do Sm comparada à do Nd é con-
sistente com o decréscimo geral nas abundâncias cósmi-
cas dos elementos com o aumento do número atômico.
A abundância do Nd no sistema solar é de 8,36 × 10-1áto-
mos de Nd por 106 átomos de Si, enquanto a do Sm é de 
2,61 × 10-1 / 106Si (Anders e Ebihara, 1982). 
A razão de Sm e Nd em rochas e minerais terrestres 
varia aproximadamente entre 0,1 e 0,5 porque a simila-
ridade de suas propriedades químicas inibe uma maior 
separação entre o Nd e o Sm devido a processos geológi-
cos. Por exemplo, a razão Sm / Nd dos basaltos da crista 
médio-oceânica (MORB) é 0,32, enquanto que os grani-
tos tem uma razão de 0,19 e rochas alcalinas podem ter 
uma razão de apenas 0,11-0,12.
O decaimento do 147Sm e crescimento do 143Nd radiogê-
nico são descritos pela equação:
147Sm / 144Nd = (143Nd / 144Nd)inicial + (147Sm / 144Nd)(ελt – 1) (1)
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onde 144Nd é utilizado como isótopo de referência porque 
o número de átomos de 144Nd em uma unidade de peso da 
rocha e/ou mineral permanece imutável enquanto o sistema 
no qual reside permanece fechado para o Nd.
Datações pelo método Sm-Nd (baseado nas mesmas 
considerações das isócronas Rb-Sr) são geralmente obti-
das da análise de minerais separados ou suítes cogenéticas 
de rochas cuja razão de Sm/Nd varia suficientemente para 
definir a inclinação de uma isócrona (147Sm / 144Nd vs 143Nd 
/ 144Nd, onde 147Sm / 144Nd = (Sm / Nd)medido × 0,60448 deri-
vou da abundância de isótopos; Faure, 1986).
Por exemplo, a isócrona Sm-Nd baseada nas frações de 
minerais do acondrito Moana fornece uma idade de 4,58 ± 
0,05 Ga (Faure, 1986, Figura 12.4). 
MISTURAS BINÁRIAS DE DOIS ELEMENTOS 
EM ROCHAS COM RAZÕES ISOTÓPICAS 
DIFERENTES
Se A e B forem componentes contendo diferentes con-
centrações de um elemento X, e se RX for uma razão iso-
tópica de X, então:
RXMixt = [RXA XA f + RXB XB(1 − f )] / [XA f + XB(1 − f )] (1)
A equação (1) pode ser usada para calcular a razão iso-
tópica de qualquer elemento em misturas cujas composições 
em termos de componentes A e B são especificadas por valo-
res pré-selecionados do parâmetro de mistura f, desde que 
sejam fornecidas as razões isotópicas e as concentrações. 
Pode ser usada também para calcular razões isotópicas de 
dois elementos diferentes na mesma mistura, resolvendo 
antes para um elemento e depois para o outro.
Dessa forma, podem-se gerar pares de razões isotópi-
cas de dois elementos X e Y para valores de f específicos.
Exemplo (Figura 43):









143               144Nd / Nd







Figura 43. Representação gráfica do exemplo considerado. 
Nota: Misturas podem representar ou assimilação de A 
por magmas basálticos na crosta, ou uma mistura das fon-
tes das rochas basálticas e graníticas. 
Componente A Componente B
Sr / ppm 160 318
87Sr / 86Sr 0,73691 0,70362
Nd / ppm 31 18
143Nd / 144Nd 0,51212 0,51300





f + RXB XB (1 − f)] / [XA f + XB 
(1 − f)] e for f = 0,2, 0,4, 0,6, 0,8 
(87Sr / 86Sr)M = {[0.73691 × 160 × f + 0.70362 × 318 × 
(1 − f)] / [160 × f + 318 (1 − f)]}
(143Nd / 144Nd)M = {[0.51212 × 31 × f + 0.51300 × 18 × 
(1 − f)] / [31 × f + 18 (1 − f)]}
e:





Os resultados são graficamente representados na Figura 43.
Para obter as equações de mistura a partir das medi-
das das composições isotópicas de dois elementos em uma 
suíte de misturas binárias é necessária uma equação que 
relacione as razões isotópicas de X e Y diretamente (o que 
pode ser obtido combinando a Equação (1) para X e Y), 
resolvendo ambas as equações para f e igualando os resul-
tados. Aplicando a multiplicação cruzada e juntando os ter-







M + d = 0  (2), sendo
a = (143Nd / 144Nd)B NdB SrA – (143Nd / 144Nd)A NdA SrB
b = NdA SrB − NdB SrA
c = (87Sr / 86Sr)A NdB SrA − (87Sr / 86Sr)B NdA SrB 
d = (143Nd / 144Nd)A (87Sr / 86Sr)B NdA SrB − (143Nd / 144Nd)
B(87Sr / 86Sr)A NdB SrA
No caso do exemplo (p. 55):
a = − 3571.039
b = + 6978
c = − 4813.98516
d = + 2463.4704
então:
3571,039(87Sr / 86Sr) + 6978(143Nd / 144Nd)(87Sr / 86Sr) − 
4813,985(143Nd / 144Nd) + 2463,47 = 0
A forma da hipérbole de mistura é controlada pelo coe-
ficiente “b” do produto cruzado da Equação (2).
Quando “b” = 0, a hipérbole se torna uma reta:
aRXM + cR
Y
M + d = 0   (NdA SrB = NdB SrA) (3)
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E a forma da hipérbole de mistura é definida por:
K = (Nd / Sr)
A
 / (Nd / Sr)B  (4)
Quando K=1, b = 0, a (2) será uma reta.
Se K > ou < 1 (vide exemplo onde K = 3.423), os dia-
gramas razão-razão são hipérboles cuja curvatura aumenta 
conforme K se afasta da unidade.
A fração em peso “f” de um componente A em 
qualquer mistura binária de A e B pode ser calculada 
resolvendo:
RXM = [RXAf + RXB XB (1 − f) / XAf + XB (1 − f)] (5), 
então
f = [XB (RXB − RXM)] / [RXM (XA-XB) − RXA XA + RXB XB] (6)
A equação pode ser resolvida em termos de X ou Y, 
desde que as razões isotópicas sejam compatíveis com a 
Equação (2).
Em termos de Sr, obtém-se:
f = SrB [(87Sr / 86Sr)B − (87Sr / 86Sr)M] / [(87Sr / 86Sr)M (SrA 
− SrB) − (87Sr / 86Sr)A SrA + (87Sr / 86Sr)B SrB] (7)
Analogamente, em termos de Nd obtém-se:
f = {NdB[(143Nd / 144Nd)B − (143Nd / 144Nd)M]} / [(143Nd / 
144Nd)M (NdA − NdB) − (143Nd / 144Nd)A NdA + (143Nd / 144Nd)
B NdB] (8)
se, assim como no exemplo de p. 56, a mistura isotó-
pica for representada por 50,5% da componente A e 49,5% 
da componente B.
NOTAÇÕES CHUR E ÉPSILON (ε) 
A evolução isotópica do Nd na Terra é descrita em 
termos de um modelo denominado CHUR (CHondrite 
Uniform Resorvoir, DePaolo, 1988). Esse modelo assume 
que o Nd terrestre tenha evoluído em um reservatório 
uniforme cuja razão Sm / Nd é igual àquela dos meteo-
ritos condríticos.
O atual valor da razão 143Nd / 144Nd desse reserva-
tório é 0,512638. A razão atual 147Sm / 144Nd do CHUR 
é 0,1967. Essas informações permitem calcular a razão 
143Nd / 144Nd do CHUR a qualquer outro instante “t” no 
passado:








 = 143Nd / 144Nd razão do CHUR no tempo presente
= 0,512638, normalizado para 146Nd / 144Nd = 0,7219,
(147Sm / 144Nd)0
CHUR
 = CHUR, baseado em análises de 
meteoritos rochosos = 0,1967.
As diferentes razões que queremos comparar são bas-
tante pequenas. Foi por isso que DePaolo e Wasserburg 
(1976) introduziram o “parâmetro épsilon”, definido por:
εtCHUR = [(143Nd / 144Nd)i / ItCHUR − 1] × 104 (2)
ε0CHUR = [(143Nd / 144Nd)medido / I0CHUR − 1] × 104 (3)
Note que εtCHUR expressa a diferença entre a razão ini-
cial 143Nd / 144Nd de uma suíte de rochas e o valor corres-
pondente dessa razão para o CHUR no instante da crista-
lização das rochas, enquanto ε0CHUR faz essa comparação 
para o presente.
Épsilon positivo indica que as rochas derivaram de 
sólidos residuais dos reservatórios após um magma ter 
sido extraído anteriormente. Tais partes do reservató-
rio são denominadas “empobrecidas” em “elementos 
litófilos de grande raio iônico” (LILE), que são pre-
ferencialmente particionados na fase líquida durante a 
fusão parcial.
Épsilon negativo indica que as rochas derivaram de 
fontes que tinham uma razão Sm / Nd mais baixa do que o 
reservatório condrítico e que tais rochas foram derivadas 
ou assimiladas de rochas crustais antigas, cuja razão Sm / 
Nd foi diminuída quando separada do CHUR.
Se épsilon = 0, a composição isotópica do Nd na rocha 
é indistinguível daquela de um reservatório condrítico, 
podendo-se concluir que as rochas podem ter sido deriva-
das daquele reservatório.
Analogamente, sendo a razão 87Sr / 86Sr da Terra global = 
0,7045 e sua razão 87Rb / 86Sr atual ≈ 0,0816, assumindo que 
a razão 87Sr / 86Sr da Terra primordial era 0,69899 (BABI, 
ou seja, Basaltic Achondrite Best Initial) e sua idade 4,6 
Ga, a razão87Sr / 86Sr da Terra global derivada dessa forma 





87Sr / 86Sr)mR / [(87Sr / 86Sr)0UR] − 1} × 104 (4)
εtSr = {[(
87Sr / 86Sr)iR / [(87Sr / 86Sr)tUR] − 1} × 104 (5)
onde:
(87Sr / 86Sr)mR = é o valor medido dessa razão na rocha 
(R) atualmente;
(87Sr / 86Sr)iR = valor inicial dessa razão no instante de 
cristalização da rocha;
(87Sr / 86Sr)0UR = valor atual dessa razão em um reser-
vatório uniforme (0,7045);
(87Sr / 86Sr)tUR = valor dessa razão em um reservatório 
uniforme a qualquer tempo t no passado.
Os valores de (87Sr / 86Sr)t
UR 
podem ser calculados por:
(87Sr / 86Sr)tUR = (87Sr / 86Sr)0UR − (87Rb / 86Sr)0UR × (eλt − 1)  (6)
Adicionalmente, a distribuição das razões 87Sr / 86Sr vs 
143Nd / 144Nd dos basaltos da crista médio-oceânica (Mid-
Ocean Ridge Basalts: MORB) e de rochas ígneas prove-
nientes de ilhas oceânicas selecionadas definem o “Mantle 
Array” (Figura 13.1 de Faure, 1986). Na Figura 44 são mos-
tradas as relações de alguns basaltos continentais e arranjos 
do Manto (Mantle array).
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Tabela XI. Programa de cálculo para εtNd e ε
t
Sr.
Cálculo do εtNd e ε
t
Sr (notações de tempo integrado)
1 INPUT “Sr/Sr=”; X
2 INPUT “Rb/Sr=”; Z
3 INPUT “Nd/Nd=”; Y
4 INPUT “Sm/Nd=”; W










15 PRINT “et UR=”;G





Idades modelo do Nd
Uma vez que CHUR define as razões iniciais das rochas 
continentais no tempo, deduziu-se que medidas de 143Nd / 
144Nd e 147Sm / 144Nd, com o uso do CHUR pode produzir 
idades “modelo” para a segregação do líquido (magma) do 
manto, que formou qualquer rocha crustal. Isso tem sido 
denominado ‘T-CHUR’. Para calcular uma idade T
CHUR
 pre-
cisa ter ocorrido um fracionamento entre Nd / Sm durante 
a extração do magma do manto para produzir uma rocha 
continental. Esse fracionamento causaria um desvio entre as 
linhas de evolução isotópicas da crosta e manto. A interse-
ção entre essas duas linhas de evolução indicará a idade de 
formação da crosta. A idade T
CHUR 


















































de uma rocha pode indicar a idade de for-
mação da crosta desde que a amostra não tenha sido per-
turbada durante sua formação. Sendo Sm / Nd Elementos 
de Terras Raras (Rare Earth Elements = REE), sua imobili-
dade característica permite às suas razões resistirem ao fra-
cionamento durante o metamorfismo e a fusão das rochas 
silicáticas. Isto, portanto, permite calcular as idades de for-
mação a despeito de qualquer metamorfismo que a rocha 
possa ter sofrido.
As idades modelo podem ser calculadas também para 
um reservatório empobrecido, cujas razões Sm / Nd têm 
aumentado devido à formação de fusões parciais em epi-
sódios anteriores. Para esse propósito considera-se que o 
reservatório empobrecido tenha uma razão 143Nd / 144Nd 
= 0,513112 e 147Sm / 144Nd = 0,222 com valores atuais 
(Computational model). 
Um exemplo de aplicação das idades modelo é mostrado 
na Figura 45 (vide Ruberti et al., 2005).
Petrologia magmática
- 55 -Geol. USP, Sér. didát., São Paulo, v. 4, p. 3-73, Novembro 2015
0,5124
0,5120
0,704                          0,7065                        0,709                        0,7115                         0.714
0UR(Sr)




































Figura 44. Distribuição das razões 87Sr / 86Sr vs 143Nd / 144Nd e relativas notações ε de basaltos continentais (PA: campo 
dos complexos alcalinos e toleítos da Província Paraná) relativos à tendência do manto (Mantle Array). I: fSm > 0, fRb >0 
representa fontes onde as razões Sm / Nd e Rb / Sr são maiores de correspondentes valores de CHUR e UR; II: fSm > 
0, fRb < 0 representa os sólidos residuais; III: fSm < 0, fRb < 0 representa provável contaminação de líquidos primários com 
materiais crustais (granulitos); IV representa fusões parciais (ver também a Figura 13.3 de Faure, 1986); fSm e fRb são fatores 
de enriquecimento definidos por: 
fSm = {[(
147Sm / 144Nd) / ( 147Sm / 144Nd)0CHUR] − 1} e fRb = {[(
















































Nd (De Paolo, 1988) para rochas do Uruguai do tipo. I, II, III: enxame de diques Florida, Nico Perez 
e Treinta y Tres (Ruberti et al., 2005); Cinturão Dom Feliciano (DFB: Dom Feliciano Belt; Babinski et al., 1997); A e L: séries Aigüa 
e Lavelleja, respectivamente (Kirstein et al., 2000); CV-ST, sienito e traquitos do Valle Chico; VC-GR, granitos e riolitos do Valle 
Chico. Note que as rochas félsicas Palmas (não mostradas; Garland et al., 1995) se sobrepõem exatamente às rochas VC-ST . 
Inserção: histogramas representando as idades modelo para as rochas VC. Campos areia e brancos, respectivamente variantes 
de dois ou um feldspatos, símbolos como na Figura 16; campo verde: riodacitos de Jaguarão (J RD).
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CÁLCULO DAS RAZÕES INICIAIS RELATIVAS 
AOS ISÓTOPOS DO PB (RAZÕES INTEGRADAS 
POR IDADE)
Os isótopos do chumbo
O Chumbo (Pb) tem quatro isótopos estáveis: 204Pb, 
206Pb, 207Pb, 208Pb. O chumbo-204 é um nuclídeo primor-
dial e não é radiogênico. Os três isótopos, Pb-206, Pb-207 
e Pb-208, representam o extremo final das três cadeias de 
decaimento denominadas série do urânio (ou série do rádio), 
série do actínio e série do tório, respectivamente (Faure, 
1986). Essas séries representam a cadeia dos produtos de 
decaimento dos isótopos primordiais de longa vida U-238, 
U-235 e Th-232, respectivamente. Entretanto, cada um 
deles também ocorre como isótopo primordial criado nas 
supernovas, ao invés de como produto filho radiogênico. 
A razão fixa do chumbo relativa às quantidades primor-
diais dos outros isótopos do chumbo pode ser usada de 
base para calcular as quantidades adicionais de chumbo 
radiogênico presentes em rochas como um resultado do 
decaimento do urânio e tório. 
Os isótopos de maior longa-vida são 205Pb, com meia 
vida de ≈ 15,3 milhões de anos, e 202Pb, com uma meia-
-vida de ≈ 53.000 anos. Dos radioisótopos que ocorrem 
naturalmente, a meia-vida mais longa é a do 210Pb, 22,20 
anos. A massa atômica padrão (média da abundância-pe-
sada dos isótopos estáveis) é 207,2(1) u.m.a. O chumbo 
é o elemento com o isótopo estável mais pesado, 208Pb. 
(O de maior massa 209Bi, considerado estável, tem uma 
meia-vida de 1,9 × 1019 anos). Atualmente é conhecido 
um total de 38 isótopos do Pb, incluindo espécies sintéti-
cas muito instáveis.
Equações de decaimento para a datação Pb-Pb 
comum
Existem três isótopos “filhos” estáveis do Pb que resul-
tam do decaimento radioativo do urânio e tório na natu-
reza; são eles: 206Pb, 207Pb, e 208Pb. O 204Pb é o único isótopo 
do chumbo não radiogênico, portanto não é um dos isóto-
pos filhos. Esses isótopos filhos são os produtos finais do 
Tabela XII. Cálculo da idade modelo do Nd. 
1 INPUT “(143/144)M, rocha=”;A






decaimento do U e Th das séries radioativas que iniciam dos 
238U, 235U e 232Th respectivamente. Com o passar do tempo, 
o produto final de decaimento se acumula conforme decai 
o isótopo pai, com taxa constante. Isso desloca a razão de 
Pb radiogênico versus o 204Pb não radiogênico (207Pb / 204Pb 
ou 206Pb / 204Pb) a favor do radiogênico 207Pb ou 206Pb, o que 













































onde os subscritos P se referem ao tempo presente e I 
às razões isotópicas iniciais do Pb, λ235 e λ238 são constan-
tes de decaimento para 235U e 238U, e t é a idade. O conceito 
de datação comum Pb-Pb (também referido como datação 
isotópica do chumbo em rocha total) foi deduzida das duas 
equações acima (Nier et al., 1941), dividindo a primeira 
























































onde o fator 137,88 é a razão atual de 238U / 235U. Como 
se observa na equação, as razões isotópicas iniciais dos isó-
topos do Pb, assim como a idade do sistema, são os dois 
fatores que determinam as composições isotópicas atuais 
do Pb. Se a amostra tiver se comportado como um sistema 
fechado ao plotar a diferença entre as razões atual e inicial 
de 207Pb / 204Pb versus 206Pb / 204Pb, resultará uma reta. A 
posição do ponto ao longo dessa reta depende da razão U 
/ Pb, enquanto que a inclinação da reta depende do tempo 
transcorrido desde a formação da Terra (Nier et al., 1941).
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A formação da Geócrona 
O desenvolvimento da Geócrona foi atribuída à apli-
cação da datação por Pb-Pb de Patterson (1956). Foram 
medidas as razões de Pb de três meteoritos rochosos e 
dois ferrosos (Dickin, 2005). A datação dos meteoritos 
teria auxiliado Patterson não apenas a determinar a idade 
desses meteoritos, mas também a idade de formação da 
Terra. Ao datar os meteoritos, Patterson datou diretamente 
os vários planitesimais. O processo de diferenciação iso-
tópica é o mesmo, seja na Terra, seja em outros planetas. 
Portanto, o núcleo desses planitesimais estaria empobre-
cido de U e Th, enquanto que a crosta e o manto conteriam 
razões de U / Pb mais elevadas. Tendo os planitesimais 
colidido, vários fragmentos foram espalhados produzindo 
os meteoritos. Os meteoritos ferrosos foram identificados 
como pedaços do núcleo, enquanto os meteoritos rocho-
sos como segmentos do manto e unidades crustais desses 
planitesimais. 
Amostras do meteorito metálico proveniente da Canyon 
Diablo (Meteor Crater, Arizona) apresentaram a menor 
composição radiogênica de qualquer material do sistema 
solar. A razão U / Pb era tão baixa que não foi detectado 
qualquer decaimento radiogênico na composição isotópica 
(Dickin, 2005).
Como ilustrado na Figura 46, este ponto define a 
extremidade inferior (esquerda) da isócrona. Portanto a 
troilita encontrada no Canyon Diablo representa a com-
posição isotópica primitiva do sistema solar, datando de 
4,55 ± 0,07 Ga (Dickin, 2005). Os meteoritos rochosos, 
entretanto, apresentam razões elevadas de 207Pb / 204Pb 
versus 206Pb / 204Pb, indicando que essas amostras vie-
ram da crosta ou manto dos planitesimais. Essas amos-
tras definem uma isócrona na Figura 46, cuja inclinação 
indica uma idade dos meteoritos de 4,55 Ga. Patterson 
analisou também sedimentos terrestres coletados do assoa-
lho oceânico, representativos da composição da Terra 
Condrítica (total), lançada sobre a isócrona. A composi-
ção isotópica dessa amostra se posicionou sobre a isó-
crona dos meteoritos, o que é uma boa evidência de que a 
Terra teve a mesma origem que os meteoritos e a mesma 
idade, portanto resolvendo a idade da Terra e originando 
o nome geócrona.
Fig. 46










Figura 46. Isócrona do Pb para meteoritos e sedimentos 
oceânicos modernos. A inclinação da isócrona indica uma 
idade para os meteoritos de T = 4,54 ± 0,07 × 109 anos 
(Patterson, 1956).
μ, κ e cálculo das razões iniciais
μ = 238U / 204Pb
238U = [U(ppm) × 10-6 × 0,992739] / 238,029
SM = 1 + (206Pb / 204Pb)medido + (207Pb / 204Pb)medido + 
(208Pb / 204Pb)medido
Abundância isotópica: = 1 / SM
Massa Atômica = AM
AM = 1 / SM × {[(206Pb / 204Pb)m × 205,97448] + 
+ [( 207Pb / 204Pb)m × 206,9759)] + 
+ [(208Pb / 204Pb)m × 207,9766] + 
+ 203,97305}
204Pb = [Pb(ppm) × 10-6 / AM] × (1 / SM)
κ = [Th (ppm) / 232,038] × (1 / 238U)
De:
λ1 = 1,55125 × 10-10
λ1 = 9,8485 × 10-10
λ3 = 4,9475 × 10-11
então:
1. (206Pb / 204Pb)inicial = + (206Pb / 204Pb)medido – 
μ × 0,000155125 × Idade (Ma)
2. (207Pb / 204Pb)inicial = + (207Pb / 204Pb)medido – 
μ / 137.88 × 0,00098485 × Idade (Ma)
3. (208Pb / 204Pb)inicial = + (208Pb / 204Pb)medido – μ × κ 
× 0,000049475 × Idade (Ma)
Como exemplo, na Figura 47 são reportadas as razões 
iniciais do Pb para rochas magmáticas da Província 
Paraná-Angola-Etendeka (Comin-Chiaramonti et al., 2005).
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Figura 47. 207Pb / 204Pb e 208Pb / 204Pb vs 206Pb / 204Pb (razões iniciais) para tipos de rochas da Província Paraná-Angola-Etendeka. 
Fonte de dados: Comin-Chiaramonti et al., 2005. NHRL (North Hemisphere Reference Line) extraído de Hart (1984).
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Tabela B-1. Elementos de interesse geológico em ordem alfabética, com a exceção de REE ordenadas segundo o numero 
atômico.
Elemento Peso Atômico Número Atômico Óxido Peso Molecular
Al 26,9815 13 Al2O3 101,9618
As 74,91 33 As2O5 229,8170
Ba 137,34 56 BaO 153,3394
C 12,0111 6 CO2 44,0099
Ca 40,08 20 CaO 56,0794
Cd 112,40 48 CdO 128,3994
Cl 35,453 17
Co 58,933 27 CoO 74,9324
Cr 51,996 24 Cr2O3 151,9968
Cu 63,556 29 CuO 79,95
F 18,9984 9
Fe 55,847 26 Fe2O3 159,6928
FeO 71,8464
H 1,00797 1 H2O
Hf 194,496 72 HfO2 210,49
K 39,102 19 K2O 94,2034
Li 6,939 3 Li2O 29,8774
Mg 24,312 12 MgO 40,3114
Mn 54,938 25 MnO 70,9374
Na 22,988 11 Na2O 61,9790
Nb 92,9065 41 Nb2O5 265,81
Ni 58,71 28 NiO 74,7094
P 30,9738 15 P2O5 141,9446
Pb 207,2 82 PbO 223,20
Rb 85,47 37 Rb2O 186,9634
S 32,064 16 SO3 80,0622
Sc 44,956 21 Sc2O3 137,9102
Si 28,086 14 SiO2 60,0848
Sn 118,69 50 Sn2O3 285,3782
Sr 87,62 38 SrO 103,6194
Ta 180,96 73 Ta2O5 441,89
Th 232,05 90 ThO2 264,0488
Ti 47,90 22 TiO2 79,8988
U 238,042 92 UO2 270,03
V 50,955 23 V2O5 181,88
Y 88,905 39 Y2O3 225,8082
Zn 65,381 30 ZnO 81,38
Zr 91,2212 40 ZrO2 123,22
Terras Raras (REE)
APÊNDICE II: ELEMENTOS DE INTERESSE GEOLÓGICO E TRANSFORMAÇÃO  
ÓXIDO-ELEMENTO E ELEMENTO-ÓXIDO.
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Elemento Peso Atômico Número Atômico Óxido Peso Molecular
La 138,91 57 La2O3 325,8182
Ce 140,12 58 Ce2O3 328,2382
Pr 140,907 59 Pr2O3 329,8722
Nd 144,24 60 Nd2O3 336,4782
Sm 150,35 62 Sm2O3 348,6982
Eu 152,0 63 Eu 167,9994
Gd 157,26 64 Gd2O3 362,5182
Tb 158,93 65 Tb2O3 365,8582
Dy 162,50 66 Dy2O3 372,9982
Ho 164,93 67 Ho2O3 377,8582
Er 167,26 68 Er2O3 382,5182
Tm 168,934 69 Tm2O3 385,8662
Yb 173,04 70 Yb2O3 394,0782
Lu 174,97 71 Lu2O3 397,9382
Tabela B-2.
Óxido → elemento transformação Elemento → óxido transformação
SiO2 × 0,4674 = Si Si × 2,1393 = SiO2
TiO2 × 0,5995 = Ti Ti × 1,6681 = TiO2
Al2O3 × 0,5293 = Al Al × 1,8893 = Al2O3
Fe2O3 × 0,6994 = Fe 
3+ Fe × 1,4297 = Fe2O3
FeO × 0,7773 = Fe 2+ Fe × 1,2865 = FeO
MnO × 0,7745  = Mn Mn × 1,2912 = Mn=
MgO × 0,6031 = Mg Mg × 1,6581 = MgO
CaO × 0,7147 = Ca Ca × 1,3992 = CaO
Na2O × 0,7419 = Na Na × 1,3479 = Na2O
K2O × 0,8302 = K K × 1,2045 = K2O
P2 O5 × 0,4364 = P P × 2,2915 = P2 O5
BaO = 0,8957 = Ba Ba × 1,1165 = BaO
CO2 × 0,2729 = C C × 3,6641 = CO2
Ce2O3 × 0,8538 = Ce Ce × 1,1712 =  Ce2O3
CoO × 0,7865 = Co Co × 1,2715 = CoO
Cr2O3 × 0,6842 = Cr Cr × 1,4613 = Cr2O3
CuO × 0,7989 = Cu Cu × 1,2518 = CuO
H2O × 0,1119 = H H × 8,9365 = H2O
HfO × 0,9240 = Hf Hf × 1,0826 = Hf
La2O3 × 0,8527 = La La × 1,3228 = La2O3
Li2O × 0,4644 = Li Li × 2,1529 = Li2O
Nb2O5 × 0,6990 = Nb Nb × 1,4306 = Nb2O5
NiO × 0,7857 = Ni Ni × 1,2728 = NiO
PbO × 0,9283 = Pb Pb × 1,0772 = PbO
Rb2O × 0,9144 = Rb Rb × 1,0936  = Rb2O
Tabela B-1. Continuação.
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Óxido → elemento transformação Elemento → óxido transformação
SO3 × 0,4005 = S S × 2,4969 = SO3
SrO × 0,8456 = Sr Sr × 1,1826 = SrO
ThO2 × 0,8788= Th Th × 1,1379 = ThO2
UO2 × 0,8815= U U × 1,1344v= UO2
V2O5 × 0,5601 = V V × 1,7854 = V2O5
Y2O3 × 0,7874 = Y Y × 1,2700 = Y2O3
ZnO × 0,8034 = Zn Zn × 1,2447 = ZnO
ZrO2 × 0,7403 = Zr Zr × 1,3508 = ZrO2
APÊNDICE III: 





50 REM Y$ = “SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5”
60 M=10
65 E2=E1-30
70 INPUT “N AMOSTRAS=”;NM
110 FOR J=1 TO NM









210 INPUT “MAGMA INICIAL=”;MI
220 INPUT “MAGMA FINAL=”;MF
230 INPUT “N: FASES=”;N
240 FOR J=1 TO N
250 INPUT “FASE=”;B(J)
269  NEXT J
500 PRINT “PROCISSANDO”
1000 FOR I=1 TO M
1010 F(I)=A(I,MF)-A(I,MI)
1020 NEXT I
1200 FOR J=1 TO M
1210 FOR I=1 TO M
Tabela B-2. Continuação.
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1400 FOR I=1 TO N
1410 FOR J=1 TO N






1600 FOR J=1 TO N
1601 SM=0





1650 FOR I=N+1 TO 10





5000 FOR J=1 TO N-1
5001 Q=J
5002 RM=ABS(Z(J,J))
5003 FOR O=J+1 TO N
5004 RN=ABS(Z(K,J))




5100 IF Q <>J THEN 5150
5110 IF ABS(Z(J,J)) <E2 THEN 5150
5120 GOTO 5200
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5180 C(Q)=W
5200 X(J)=1/Z(J,J)
5201 FOR O=J+1 TO N
5202 IF Z(J,O)=0 THEN GOTO 5300
5210 W=-X(J)*Z(O,J)








5312 FOR O=1 TO N-1
5313 J=N-O
5314 W=0





6000 FOR J=1 TO N





6060 FOR I=1 TO M
6061 SP=0
6062 SQ=0
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6200 SM=0









6500 REM “LPT1:” AS#1
6501 PRINT “RESIDUI^2=”;QR





6702 FOR I=1 TO N
6703 IF C(I)>=0 THEN SP=SP+C(I) :GOTO 6720
6710 SM=SM-C(I)
6720 NEXT I
6724 FOR I=1 TO N
6730 IF C(I)>=0 THEN IF SP=<>0 then C(I)=C(I)*100/SP:GOTO 6750
6740 IF SM<>0 THEN C(I)=C(I)*100/SM
6750 NEXT I





7100 IMPUT “SE ACABADO 0U, SE QUER TROCAR DE PARAMETROS 1, ANALISIS 2” HH
7110  IF HH=0 GOTO 8000
7115 IF HH=2 GOTO /=
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TABELAS DOS EXERCÍCIOS
Respostas:
Razões Isotópicas Abundâncias % W Sr
87Sr / 86Sr = 2,5 × 0,1194 87Sr 20,952 0,20952 × 86,9088 = 18,209132
86Sr / 88Sr = 0,118400 86Sr 8,381 0,08381 × 85,9092 = 7,2000501
84Sr / 88Sr = 0,006756 84Sr 0,4742 0,00474 × 83,9134 = 0,3977495
88Sr / 88Sr = 1,000000 88Sr 70,192 0,70192 × 87,9056 = 61,702699
Sum = 1,424658 99,999 87,5096
Exemplos
A) Cerro 7 Cabezas, Alto Paraguay (Comin-Chiaramonti e Gomes, 2005).
Material Rb Sr N 87Rb / 86Sr (87Sr / 86Sr)medido
Rocha total 80 252 2,8930816 0,9184 0,70714
Rocha total 83 335 2,8927759 0,7167 0,70606
Feldspato alcalino 62,1 406,2 2,8925438 0,4417 0,70524
Rocha total 155 278 2,8937184 1,6134 0,70939
B) Cerro Chiriguelo, Amambay (Comin-Chiaramonti e Gomes, 1996).
Material Rb Sr N 87Rb/86Sr (87Sr/86Sr)medido
Rocha total 151,6 1731 2,8933765 0,253400 0,708182
Calcita 36 3158 2,8932995 0,032983 0,707910
Resíduo insolúvel 667,4 1536 2,8938511 1,256639 0,709859
EXEMPLO
TEMPO Dados medidos 87Rb / 86Sr 87Sr / 86Sr
Rocha 1 2,244 0,7380
Rocha 2 3,642 0,7612
Rocha 3 6,590 0,7992
Biotita (3) 289,7 1,9690
Feldspato alcalino (3) 5,600 0,8010
Plagioclasio (3) 0,528 0,7767
Rocha 4 0,2313 0,7074
Rocha (5) 3,628 0,7573
Biotita (5) 116,4 1,2146
Feldsato alcalino (5) 3,794 0,7633
Plagioclásio (5) 0,2965 0,7461
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Respostas:
Sr 87Sr/86Sr fA
A 200     0,72500 1,0
250     0,71744 0,8
300     0,71240 0,6
350     0,70880 0,4
400     0,70610 0,2
B 450     0,70400 0,0
Item 13
f SrM (87Sr/86Sr) M (SiO2) M
B 475 0,70400 48,0
0,2 410 0,70590 52,8
0,4 345 0,70852 57,6
0,6 280 0,71236 62,4
0,8 215 0,71851 67,2
A 150 0,73000 72,0
